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Zusammenfassung 
Der oberirdische Abflufi Sibiriens und Nordamerikas ist die Hauptkomponente des SÃ¼f3was 
serhaushaltes im Arktischen Ozean. Mit einem geschÃ¤tzte JahresabfluB von 1065 km3 
(0.034 Sv) haben die in die ostsibirische Arktis entwÃ¤ssernde FlÃ¼ss einen Anteil von bis 
zu 30 % am kontinentalen SÃ¼fiwassereintrag Dieser bestimmt entscheidend die Dynamik 
des Festeises. Zahlreiche Forschungsarbeiten beschÃ¤ftige sich mit arktischem Meereis, 
aber nur wenige widmen sich der Bildung, Entwicklung und dem Schmelzen speziell des 
Festeises - insbesondere in der ostsibirischen Arktis. 
In dieser Arbeit wurden nun erstmals systematisch der Einflufi des kontinentalen SÃ¼fiwas 
sereintrages auf die Dynamik des kÃ¼stennahe Festeisaufbruches in der ostsibirischen Ark- 
tis untersucht sowie die EinflufigrÃ¶fie auf diesen Prozefi quantifiziert. Hierzu wurde ei- 
gens ein eindimensionales thermodynamisches Meereismodell entwickelt, mit dem zwei 
FÃ¤ll wahrend der Ablationsperiode naher untersucht wurden: zum einen das Schmel- 
zen von Ã¼berflutete Festeis in der NÃ¤h der FlufimÃ¼ndungsgebiet und zum anderen 
das Schmelzen von dem angrenzenden schneebedeckten bzw. blanken Festeis. Neben Mo- 
delldaten aus internationalen Reanalyseprojekten sowie Mefigrofien aus dem synoptischen 
Meldenetz bilden Abflufidaten die Grundlage fÃ¼ die Strahlungspararnetrisierungen, die 
Berechnung der turbulenten WarmestrÃ¶me des WÃ¤rmeleitungsstrome irn Eis und Schnee 
sowie des WÃ¤rmeeintrage durch das Flufiwasser. Aufgrund des verfÃ¼gbare Datenkollek- 
tivs wurde der Untersuchungszeitraum auf die Periode 1979 bis 1994 festgelegt. 
In den Simulationen mit dem Modell beginnt das Ã¼ber und unterstrÃ¶mt kÃ¼stennah 
Festeis im Mittel 1 bis 1; Wochen vor dem angrenzenden nichtÃ¼berflutete Festeis zu 
schmelzen. Nach 4 Wochen bilden sich in den MÃ¼ndungsgebiete KÃ¼stenpolynjen Die 
simulierte Ablationsperiode des kÃ¼stenferne Festeises dauert etwa 2 Monate. Die Er- 
gebnisse wurden mit Zeitreihen der Gesamtmeereiskonzentrationen, die aus passiven Mi- 
krowellendaten polarumlaufender Satelliten abgeleitet wurden, sowie mit Satellitenbild- 
aufnahmen im sichtbaren Spektralbereich validiert; sie korrespondieren sehr gut mit den 
Fernerkundungsdaten. Das kÃ¼stennah Festeis schmilzt hauptsÃ¤chlic durch die starke 
Absorption kurzwelliger Strahlung an der oberen mit Flufiwasser bedeckten Eisflache und 
durch den Warmegewinn an der Eisunterseite aufgrund des FluÂ§wassereintrages Das 
Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises wird vor allem durch den atmosphÃ¤rische Warme- 
gewinn und nur zu einem geringen Teil durch den Flufiwassereintrag verursacht. Beim 
Schmelzen des kustennahen Festeises stammen in der ostsibirischen Arktis im Mittel etwa 
53 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und 47 % aus dem Flufiwasser. Dagegen betragt der 
atmosphÃ¤risch Anteil fÃ¼ das Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises rund 90 % und der 
Anteil der Energie, die aus dem FluÂ§wasse stammt, nur 10 %. Numerische Experimente 
mit dem Festeismodell weisen darauf hin, daÂ mÃ¶glich VerÃ¤nderunge im Abflufiregime 
weitreichende Auswirkungen auf den Festeisaufbruch haben. 
Aufgrund der guten Resultate des Modells ergeben sich AnknÃ¼pfungspunkt fÃ¼ weitere 
Forschungsarbeiten wie beispielsweise die Verwendung des Modells in anderen Regionen, 
fÃ¼ anwendungsorientierte Fragestellungen wie die Erhaltung und Verbesserung der Schiff- 
barkeit des NÃ¶rdliche Seeweges oder fÃ¼ die Untersuchung des Einflusses atmosphÃ¤rische 
GrÃ¶fle auf das Schmelzen des Festeises. DarÃ¼be hinaus erscheint die Implementierung 
der fÃ¼ die Festeisdynamik relevanten Prozesse in regionale oder globale Ozean-, Meereis- 
und Klimamodelle mehr als sinnvoll. 
Summary 
Continental runoff is the principal component of the freshwater balance of the Arctic 
Ocean. Siberian rivers draining into the Laptev and East Siberian Seas are of particu- 
lar importance for coastal fast-ice dynamics, since their estimated annual discharge of 
1065 km3 (0.034 Sv), accounts for up to a third of the total riverine freshwater supply to 
the Arctic Ocean. There are many publications on sea ice in the Arctic Ocean, however, 
studies concerned with the problems of the formation, development arid destruction of 
fast ice, especially for the East Siberian region, are rare. 
In this study the influence of river discharge on the seasonal fast-ice retreat in the vicinity 
of the central and east Siberian river deltas and estuaries was investigated. The impact 
parameters on this process were quantified. A one-dimensional thermodynaniic fast-ice 
model was utilized to derive ice melt rates from the energy balance a t  the upper and lower 
ice surfaces. Two principal cases of fast-ice retreat were considered in more detail: the  de- 
cay of flooded nearshore fast ice in the mouth of the rivers, and the decay of snow-covered 
or bare fast ice adjacent to the flooded areas. Forcing data  included meteorological pa- 
rameters obtained from international reanalyses projects (ECMWF, NCEPINCAR) and 
synoptic weather stations, as well as discharge data from various Siberian rivers gauges. 
These data sets served as the basis for the parameterisation of radiation fluxes, the cal- 
culation of turbulent heat fluxes, conductive fluxes in ice and snow and the heat input by 
river water. Due to the availability of data this study was performed over the period 1979 
to 1994. 
Since a major fraction of the spring flood of Siberian rivers results from snow melt, river 
mouths are flooded by the end of May or beginning of June. Decay of the flooded landfast 
ice starts 1 to 1; weeks before the decay of offshore fast ice. The flooded nearshore ice 
disintegrates in nearly 4 weeks forming coastal polynyas. The fast ice further offshore 
melts after 2 month. The model results have been validated with sea-ice concentration 
data obtained from satellite passive-microwave data as well satellite images at  visible 
wavelengths. Model predictions of the timing and extent of ice retreat correspond well 
with remote sensing data. The decay of nearshore fast ice is mainly caused by absorption 
of solar short-wave radiation a t  the upper surface and heat gain a t  the lower surface due 
to warm river water. The retreat of offshore fast ice is caused by surface melting due to 
atmospheric heat input and to a lesser extent by bottom ablation due to input of thermal 
energy by river water. For the melting of the flooded nearshore fast ice in the East Siberian 
Arctic the relative contribution of heat accounts for 53 % from the atmosphere and 47 % 
from the river water. In contrast, for fast ice adjacent to the flooded areas the contribution 
from the two heat sources resulting in about 90 % atmospheric and 10 % riverine input. 
River discharge scenarios resulting from the fast-ice model indicate that  changes in the 
hydrological regimes of rivers in Siberia will have profound effects on fast-ice melt. 
Due to  the good perforrnance of the model, the results encourage the development of 
further studies such as the use of the fast-ice model in other regions, studies on the 
improvement of marine trafficability along the Northern Sea Rout,e or the investigation 
of the impact of atmospheric forcing data on fast-ice melt. The implementation of rivcr- 
dischargelfast-ice processes in regional or global ocean, sea-ice and climate models seems 
to be pertinent. 
1 Einleitung 
1 Einleitung 
Die Schelfmeere der ostsibirischen Arktis stellen wegen ihren komplexen Wechselwirkun- 
gen sowohl zwischen Ozean, AtmosphÃ¤r und Meereis als auch zwischen Festland, Atmo- 
sphÃ¤r und Meereis sowie wegen ihrer geringen Beeinflussung durch die atlantischen und 
pazifischen Wassermassen eine SchlÃ¼sselregio fÃ¼ das VerstÃ¤ndni von UmweltverÃ¤nde 
rungen in der Arktis dar. 
Der oberirdische AbfluÂ Sibiriens und Nordamerikas ist die Hauptkomponente des Siii3was- 
serhaushaltes im Arktischen Ozean. Mit einem geschÃ¤tzte durchschnittlichen Jahresab- 
fluÂ von 1065 km3 (0.034 Sv) im Zeitraum 1979 bis 1994 haben die in die ostsibirische 
Arktis entwÃ¤ssernde FlÃ¼ss einen Anteil von bis zu 30% am gesamten kontinentalen 
SÃ¼flwassereintra in den Arktischen Ozean. UngefÃ¤h 80% des Jahresabflusses erfolgt von 
Juni bis August. Die frÃ¼hsommerliche Schmelzhochwasser haben dabei starke Auswir- 
kungen auf das kÃ¼stennah Abschmelzen des Festeises und den regionalen Strahlungs- 
und Energiehaushalt. Desweiteren beeinflussen sie die Strukturierung und chemische Zu- 
sammensetzung des Schelfwassers, den Sedimenttransport, die KÃ¼stenerosio sowie Ã¶ko 
logische Prozesse. 
1.1 Stand der Forschung und Motivation 
Erstmals wurden die KÃ¼ste der ostsibirischen Arktis (Laptewsee, Ostsibirische See) zwi- 
schen 1734 und 1743 wÃ¤hren der ,,GroÂ§e Nordischen Expedition" von Rufiland wissen- 
schaftlich untersucht. SpÃ¤te fanden noch einige kleinere russische Vermessungsfahrten 
statt, denen 1878179 die Expeditionen der Ã£Vega" der ,,JeanetteU (1879 bis 1882) und der 
,,Framl' (1893 bis 1896) folgten. Intensiv wurden die sibirischen Schelfmeere zwischen 1910 
und 1915 und in den 30er Jahren aus Ã¶konomische GrÃ¼nde durch das russische MilitÃ¤ 
erforscht. Neben kartographischen Erkenntnissen lieferten diese Forschungsreisen wich- 
tige BeitrÃ¤g Ã¼be die bathymetrischen, hydrographischen und klimatischen VerhÃ¤ltniss 
Ostsibiriens (Breitfuss, 1931; Barr, 1982). Bemerkenswert sind die Beobachtungen Ã¼be 
die besonderen Temperatur- und SalzgehaltsverhÃ¤ltniss und ihre Auswirkungen auf die 
Schichtung und StrÃ¶mungsrichtun der Wassermassen. Diese sind eine Folgeerscheinung 
der geringen Meerestiefen und der relativ groflen Mengen bis zu +12 'C warmen FluÂ§was 
sers, welches vom asiatischen Kontinent in die Schelfmeere hineinstrÃ¶mt Nansen (1902) 
erkannte, daÂ der FluBwassereintrag entlang der sibirischen KÃ¼st ungleichmÃ¤fli erfolgt 
und so unterschiedliche Bedingungen fÃ¼ die Meereisbildung hervorruft. 
1 Einleitung 
Erst in den 90er Jahren des 20. Jahrhunderts wurden erneut mehrere bilaterale und in- 
ternationale Expeditionen in die eurasischen Schelfgebiete durchgefÃ¼hrt In enger Zu- 
sammenarbeit mit dem Institut fÃ¼ Arktis- und Antarktisforschung in St. Petersburg 
nahmen verschiedene deutsche Forschungseinrichtungen zunÃ¤chs an der East Siberian 
Arctic Region Expedition teil (Dethleff et al., 1993). Darauf aufbauend wurden in den 
nachfolgenden Jahren mehrere russisch-deutsche Arbeitstreffen im Rahmen des BMBF- 
Verbundvorha,bens ,,Geosystem Laptewsee" organisiert und Expeditionen in die Laptew- 
See unternommen (u.a. Kassens et al., 1994, 1995). Im Rahmen dieses Projektes fanden 
auch Expeditionen wÃ¤hren der Sommermonate zu den FlÃ¼sse Kolyma (Bolshiyanov 
und Hubberten, 1996), Yana und Lena (Kassens, 1997; Rachold, 2000) statt.  
Neben den wissenschaftlichen ForschungsansÃ¤tze spielen heute zunehmend anwendungs- 
orientierte Fragestellungen wie die Erhaltung und Verbesserung der Schiffbarkeit des nÃ¶rd 
lichen Seeweges sowie der Zugang zu den Rohstoffvorkommen auf den sibirischen Schelfen 
eine bedeutende Rolle. Der NÃ¶rdlich Seeweg als kÃ¼rzest Verbindung zwischen Europa 
und Asien wird in Zukunft noch stÃ¤rke als bisher von eisgÃ¤.ngige Tank- und Frachtschif- 
fen genutzt werden. Dies verdeutlichen Projekte wie beispielsweise das International Nor- 
thern Sea Route Programme (INSROP) oder die Arctic Demonstration and E;xploratory 
Voyage (ARCDEV) der EuropÃ¤ische Union und der Russischen FÃ¶deration Bereits seit 
1986 stellt das norwegische Nansen Environmental and Remote Sensing Center (NERSC) 
in Bergen, semi-kommerziell aus Fernerkundungsdaten abgeleitete Eiskarten in nahezu 
Echtzeit fÃ¼ den NÃ¶rdliche Seeweg bereit (Johannessen e t  al.,  1997; Brigham, 2000). 
AbfluÃ 
Mit der Zunahme des Schiffverkehrs auf dem NÃ¶rdliche Seeweg und den sibirischen 
FlÃ¼ssen welche den Zugang zu den Energie- und RohstofflagerstÃ¤tte Mittelsibiriens 
ermÃ¶glichten bestand zu Beginn des 20. Jahrhunderts fÃ¼ Rufiland die Notwendigkeit, 
systematische Abflufimessungen und Flufieisbeobachtungen in den MÃ¼ndungsgebiete der 
grÃ¶Â§er schiffbaren FlÃ¼ss durchzufÃ¼hren In den 30er Jahren begann das Arktifeskij 
Naueno-Issledodovatel'skij Institut (ANII), ein Meonetz von hydrometeorologischen Sta- 
tionen an den FlÃ¼sse Khatanga, Anabar, Olenek! Lena, Yma, Indigirka und Kolyma 
aufzubauen (Antonov, 1970). Seit den 50er Jahren werden neben den hydrologischen Mes- 
sungen (Antonov et al., 1960; Ivanov, 1964) systematische L~ftbeob~chtungeri  (Nalirriov, 
1961; Ivanov, 1985) zur Untersuchung des Abflufiregimes, des Auftretens von Flufieisbar- 
rieren, der OberflÃ¤chentemperatu und zur Messung der Eisalbedo, der Eisdicke sowie 
Besonderheiten des Eisauforuches und des herbstlichen Zufrierens in den MÃ¼ndungsge 
bieten der FlÃ¼ss durchgefÃ¼hrt In dieser Zeit wurde das hydrologische Mefinetz in der 
sibirischen Arktis weit,er ausgebaut. 
In den 70er und 80er Jahren wurde der kontinentale SÃ¼fiwassereintra vor allem im Hin- 
blick auf ozeanographische Fragestellungen untersucht. In den oberen 50 Metern bildet 
kaltes, salzarmes Wasser die Deckschicht (Polares OberflÃ¤chenwasser Wassertemperatur 
< 1.7OC1 Salzgehalt < 33.0ppt). Die geringen Salzgehalte und niedrigen Temperaturen 
werden durch den Festlandsabflufi, den Niederschlag und das sommerliche Schmelzen des 
Meereises verursacht. 
1.1 Stand der Forschune und Motivation 
Mit einem Beitrag von im Mittel 3300 km3 aÃ¤  (0.1 Sv) stellt die kontinentale SÃ¼ÃŸwasse 
zufuhr die wichtigste GrÃ¶Ã im SÃ¼ÃŸwasserhausha des Arktischen Ozeans dar (Aagaard, 
1989). Nach neueren SchÃ¤tzunge von Vuglinsky (1998) betrÃ¤g der sibirische SÃ¼fiwasser 
eintrag in den Arktischen Ozean durchschnittlich 2350 km3 a 1  (0.075 Sv), davon stammen 
75% aus Einzugsgebieten mit Abflufipegelmessung. 
LangjÃ¤hrig hydrometeorologische Beobachtungen in sibirischen FluÃŸeinzugsgebiete so- 
wie Simulationsergebnisse globaler Klimamodelle deuten darauf hin, daÂ eine ErwÃ¤rmun 
in Regionen mit nivalen Abflufiregimen starke VerÃ¤nderunge im saisonalen Abflufiverhal- 
ten hervorruft. Klimaanalysen des russischen Staatlichen Hydrologischen Dienstes zeigen, 
daÂ eine TemperaturerhÃ¶hun von 1 'C zu einer Zunahme des jÃ¤hrliche Abflusses um 5 % 
bis 10% fÃ¼hre kann (Shiklomanov und Shiklomanov, 1999). Klimaszenarien von Miller 
und Russel (1992) rechnen fÃ¼ verschiedene sibirische FlÃ¼ss mit Zuwachsen Im Jahres- 
abfluÃ von 10% bis 45%. Simulationsergebnisse von Arora und Boer (2001) zeigen, daÂ 
in den hohen Breiten eine frÃ¼he einsetzende Schneeschmelze zu einer Verschiebung der 
AbfluÃŸspitz fÃ¼hrt 
Festeis 
FÃ¼ den Zeitraum von 1978 bis 1994 ist eine Abnahme der arktischen Meereisbedeckung 
um rund 5% nachgewiesen (Johannessen et al., 1995; B j ~ r g o  et  al., 1997). Serreze et  al. 
(1995) und Maslanik et al. (1996) zeigen, daÂ die negativen Meereisanomalien in der Ark- 
tis seit 1990 hauptsÃ¤chlic auf den RÃ¼ckgan der sommerlichen Meereisbedeckung in der 
sibirischen Arktis (Ã¶stlich Kara-, Laptew- und Ostsibirische See) zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. 
Hilmer und Lemke (2000) stellen mit Hilfe eines dynamisch-thermodynamischen Meereis- 
modells zwischen 1958 und 1998 in der Ostsibirischen See eine Abnahme der Eisdicke von 
bis zu 0.3 m pro Dekade fest. 
Das Festeis prÃ¤g groÂ§ Teile der sibirischen Schelfmeere und erstreckt sich in der Ã¶st 
lichen Laptewsee im Winter von der KÃ¼st etwa 500km bis zu den Neusibirischen Inseln. 
Wissenschaftliche Untersuchungen Ã¼be das Festeis sind begrenzt. Reimnitz (1995) gibt 
einen uberblick Ã¼be das mehrjÃ¤hrig Festeis, welches sich an der nordÃ¶stliche Kiiste der 
Taimyr-Halbinsel gelegentlich bilden kann. Andere Arbeiten wie NÃ¼rnber et al. (1994) 
und Eicken et al. (1997) befassen sich mit dem EinschluÃ von Sedimenten in das Meereis 
und dem Sedimenttransport aus der Laptewsee in den Arktischen Ozean. Brigham (1996) 
untersucht mit Fernerkundungsmethoden die saisonale und interannuale VariabilitÃ¤ des 
Meereises sowie das Auftreten von Polynjen in der Laptewsee. Umfangreiche Messungen 
der Meereisdicken wurden von Haas und Eicken (2001) im Verlauf von drei Expeditionen 
(1993, 1994, 1995) mit dem Forschungseisbrecher ,,Polarsternu in der nÃ¶rdliche Laptew- 
see, aufierhalb des FesteisgÃ¼rtels durchgefÃ¼hrt 
AbfluÃ - Festeis 
Der EinfluÂ des kontinentalen Abflusses und weiterer hydrometeorologischer Faktoren auf 
den frÃ¼hsommerliche MeereisrÃ¼ckgan in den arktischen Schelfmeeren wird erst seit 1980 
systematisch untersucht. Dabei werden meist auf monatlicher Basis einzelne Jahre ana- 
lysiert. Einige Studien wurden nach Bekanntwerden sowjetischer PlÃ¤n zur Umleitung 
1 Einleitung 
sibirischer FlÃ¼ss (Ob, Yenisei) durchgefÃ¼hrt Die Auswirkungen des Abflusses auf die 
MeereisverhÃ¤ltniss und daraus resultierende klimatische VerÃ¤nderunge werden in die- 
sen Studien hypothetisch beschrieben (Treshnikov und Ivanov, 1980; Holt et al., 1984; 
Cattle, 1985). In Untersuchungen im Bereich der Laptewsee (Bareiss et al., 1998, 1999) 
hat sich gezeigt, daÂ - anders als bis heute in den Hypothesen von Holt und Cattle an- 
genommen - der SÃ¼Â§wassereintr der mittelsibirischen FlÃ¼sse inschlieÂ§lic der Lena, 
die VariabilitÃ¤ der sommerlichen Meereisbedeckung nicht erklÃ¤re kann. Die frÃ¼hsom 
merlichen Schmelzhochwasser der Lena sind vor allem fÃ¼ das Schmelzen des Festeises in 
der Deltaregion und Teilen der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee von Bedeutung. Dmitrenko et al. 
(1999) zeigen, daÂ der kontinentale SÃ¼Bwassereintra die Lage der Festeiskante im nacli- 
folgenden Winter bestimmt. 
Derzeit gibt es nur wenige internationale Projekte, die den EinfluÂ des Abflusses auf das 
Meereis als Forschungsziel haben. Als Teilprojekt des World Climate Research Programme 
(WCRP) beschÃ¤ftig sich die Arctic Climate System Study (ACSYS) u.a. mit der Rolle 
des hydrologischen Zyklus in der arktischen Region (WCRP, 1992, 1994). Schwerpunkte 
liegen in diesem Projekt bei der Entwicklung und Verbesserung hydrologischer Modelle 
sowie bei der Untersuchung der einzelnen Komponenten des SÃ¼Â§wasserhaushalte Inner- 
halb dieser Studie wurde vereinbart, beim Weltdatenzentruni fÃ¼ AbfluÂ in Koblenz eine 
Datenbank fÃ¼ arktische hydrologische Informationen einzurichten (GRDC, 1995). 1996 
wurde das interdisziplinÃ¤r Forschungsprogramm Arctic Paleo-River Discharge (APARD) 
initiiert, welches neben rezenten hydrologischen Prozessen auch palÃ¤oklimatologisch Fra- 
gestellungen in der Arktis untersucht (Stein, 1998). 
Im Rahmen des Climate and Cryosphere Programme (CLIC) des WCRP wird die Rolle 
der KryosphÃ¤r im Klimasystem nÃ¤he untersucht (WCRP, 2001). Auch in diesem Projekt 
spielt der EinfluB des SÃ¼Â§wassereintrag auf das Meereis nur eine untergeordnete Rolle. 
Als zur Zeit einziges internationales Forschungsprogramm beschÃ¤ftig sich ein Teilaspekt 
des russisch-amerikanischen RAISE-Projektes (Russian Arnerican Initiative on Shelf-Land 
Environments in the Arctic) mit den Auswirkungen des Abflusses auf die Bildung von 
Meereis (Forman und Johnson, 1998). 
Motivation 
Seit den 90er Jahren des 20. Jahrhunderts sind die Laptewsee und die Ostsibirische 
See durch einen starken RÃ¼ckgan der sommerlichen Meereisbedeckung geprÃ¤gt Diese 
VerÃ¤nderunge zu verstehen, ist nicht nur von Interesse fÃ¼ Fragen des regionalen und 
globalen Klimas, sondern hat auch, wie gezeigt, groÂ§ praktische Bedeutung fÃ¼ die wirt- 
schaftliche Nutzung der sibirischen Schelfgebiete. Die Zeiten des Aufbruches und Ge- 
frieren~ der Festeisdecke bestimmen die Exploration von Rohstoffen wie ErdÃ¶l Erdgas 
und Metalle sowie den Transport von Rohstoffen entlang des NÃ¶rdliche Seeweges. Die 
MÃ¼ndungsgebiet der groÂ§e ostsibirischen FlÃ¼ss wie Lena, Yana, Indigirka und Kolyma 
bilden die Zentren des Festeisaufbruches. VerÃ¤nderunge im AbfluÃŸverhalte wie beispiels- 
weise ein zu spÃ¤te Einsetzen der Hochwasserwelle durch eine verspÃ¤tet Schneeschmelze 
oder ein zu starkes Zufrieren der FlÃ¼ss (Winter 2000/2001) haben Auswirkungen auf den 
Aufbruch und das Schmelzen des kÃ¼stennahe Festeises. 
1.2 Zielsetzung 
In den 60er und 70er Jahren des 20. Jahrhunderts wurden im Arkticeskij i Antarkticeskij 
Naucno-Issledovatel'skij Institut (AANII) statistische Modelle entwickelt, um langfristige 
Eisvorhersagen fÃ¼ die MÃ¼ndungsgebiet entlang der sibirischen KÃ¼st treffen zu kÃ¶nne 
(Antonov et al., 1977). Derzeit existierende dynamisch-thermodynamische Meereismo- 
delle, die neben Wachstum und Schmelzen auch den Transport und die Verformung des 
Eises berÃ¼cksichtigen sowie gekoppelte Meereis-Ozeanmodelle oder AtmosphÃ¤re-Meereis 
Ozeanmodelle sind aufgrund ihren grofien Gittermaschenweiten nicht in der Lage, das 
kÃ¼stennah Festeis im Detail zu simulieren. Dadurch ergeben sich zwischen Modellergeb- 
nis und RealitÃ¤ bezÃ¼glic der VerÃ¤nderlichkei der VorgÃ¤ng von Jahr zu Jahr sowie 
der beobachteten regionalen Strukturen betrÃ¤chtlich Unterschiede. Trotz der besonderen 
Bedeutung des SÃ¼fiwasser und damit W$rmeeintrages wird in allen grofiskaligen Meereis- 
modellen dieser Aspekt vernachlÃ¤ssigt In den letzten Jahren wurde damit begonnen, den 
SÃ¼fiwassereintra in gekoppelten Meereis-Ozeanmodellen zu implementieren (Maslowski 
et al., 1998; Prange und Gerdes, 1999; Harms et al., 2000). 
Flato und Brown (1996) benutzen ein thermodynamisches Meereismodell, um die saisonale 
Verteilung der Festeisdicken und HÃ¶he der Schneedecke im Kanadischen Archipel zu un- 
tersuchen. Im Mackenziedelta wurde von Dean et al. (1993) erstmals ein eindimensionales 
thermodynamisches Meereismodell verwendet, welches die Kopplung zwischen Abflufi und 
Meereis berÃ¼cksichtigt Allerdings wurden fÃ¼ diese Studie nur einfache Parametrisierun- 
gen und langjÃ¤hrig Mittelwerte als Antriebsdaten benutzt. 
Kontinuierliche und insbesondere flÃ¤chendeckend Messungen der Festeisdicken existieren 
weder fÃ¼ die nordamerikanische noch fÃ¼ die sibirische Arktis. Im Sommer 2001 wur- 
de in der zentralen Arktis wÃ¤hren experimenteller MefiflÃ¼g eine hubschraubergestÃ¼tzt 
elektromagnetische Eisdickensonde (HEM-Bird) erstmals erfolgreich erprobt (Haas e t  al., 
2002a). Bisher stammen die meisten Mefireihen von Schiffsexpeditionen, die Å¸blicherweis 
erst ab dem FrÃ¼hsomme diese Gebiete beproben. Dies erfordert daher die Entwicklung ei- 
nes thermodynamischen Modells, um den Einfluf3 des Abflufiregimes auf die Dynamik des 
kÃ¼stennahe Festeisaufbruches zu simulieren sowie die EinflufigrÃ¶fie auf diesen ProzeÂ 
quantitativ abzuschÃ¤tzen 
1.2 Zielsetzung 
Ziel dieser Arbeit ist es, den Einflufi des kontinentalen SÃ¼fiwassereintrage auf die Dy- 
namik des kÃ¼stennahe Festeisaufbruches in der ostsibirischen Arktis zu untersuchen. 
Den Schwerpunkt der Arbeit bildet die Entwicklung eines eindimensionalen thermodyna- 
mischen Meereismodells. Dieses Modell berechnet die Abschmelzraten an der Ober- und 
Unterseite des Festeises in der NÃ¤h von Fluf3mÃ¼nd~ngsgebieten die bedingt durch die 
kontinentalen Schmelzhochwasser im FrÃ¼hsomme Ã¼berflute werden. 
1 Einleitung 
I m  Rahmen dieser Arbeit werden folgende Teilaspekte behandelt: 
Erfassung der raum-zeitlichen Struktur des Festeises und Festlandsabflusses mit 
Hilfe von Boden- und Satellitenbeobachtungen. Zur Auswertung werden Zeitreihen- 
und Isoplethendarstellungen sowie statistische Methoden verwendet. 
Entwicklung eines eindimensionalen thermodynamischen Festeismodells zur realis- 
tischen Beschreibung der kiistennahen Prozesse. 
ÃœberprÃ¼fu nd Beurteilung der SensitivitÃ¤ des Modells gegenÃ¼be den gewÃ¤hlte 
Eingangsparametern, Albedo- und Strahlungsparametrisierungen. 
0 Simulation der Abschmelzraten an der Ober- und Unterseite des Festeises in den 
MÃ¼ndungsgebiete Ostsibiriens im Zeitraum 1979 bis 1994. 
Validierung der Modellergebnisse mit satellitengestÃ¼tzte Fernerkundungsdaten. 
Quantitative AbschÃ¤tzun des Einflusses des Abflufiregimes auf die Dynamik des 
kÃ¼stennahe Festeisaufbruches. 
DurchfÃ¼hrun von Experimenten zur Beurteilung der Frage, in welchem Ausmafi 




In diesem Kapitel wird ein Ãœberblic Ã¼be die DatensÃ¤tz gegeben, die als Grundlage fÃ¼ 
die Untersuchung der rÃ¤umliche und zeitlichen VariabilitÃ¤ des Festeises und Festland- 
sabflusses sowie als Antrieb fÃ¼ das eindimensionale thermodynamische Meereismodell 
verwendet werden. In den Gebieten der ostsibirischen Arktis, in denen sich Meereis bil- 
det, gibt es nur wenige Mefistationen. In den kÃ¼stennahe Gebieten der Laptewsee und 
der Ostsibirischen See gibt es ungefÃ¤h 15 meteorologische Stationen, die neben den Bo- 
denbeobachtungen teilweise auch Radiosondenaufstiege durchfÃ¼hren Daneben existieren 
meteorologische Datenkollektive von Schiffsexpeditionen (z. B. ARK IV/4, ARK XI/I, 
ARK XIII, TRANSDRIFT I-IV) mit einer sehr geringen Beobachtungsdichte. 
Abbildung 2.1: RÃ¤umlich Verteilung ausgewÃ¤hlte hydrologischer und meteorologischer 
Beobachtungsstationen (GRDC-ARDB, WMO-SYNOP) und Untersuchungsgebiete in der 
sibirischen Arktis. Die hellgrauen FlÃ¤che reprÃ¤sentiere Gebiete, in denen die VariabilitÃ¤ 
des Festeises in der Laptewsee und der Ostsibirischen See untersucht wird. Die schraffierten 
FlÃ¤che zeigen die MÃ¼ndungsgebiet der sibirischen FlÃ¼sse 
2 Datengrundlage 
Die numerische Simulation der Festeisdicken erfordert homogene DatensÃ¤tz verschiedener 
atmosphÃ¤rische Variablen. Meteorologische Beobachtungen alleine kÃ¶nne diese Daten 
nicht bereitstellen. Deshalb muÂ auf Daten globaler numerischer Modelle mit entsprechen- 
der rÃ¤umliche und zeitlicher AuflÃ¶sun zurÃ¼ckgegriffe werden. Eine ubersicht Ã¼be die 
rÃ¤umlich Verteilung der Beobachtungsstationen (AbfluBpegel, SYNOP-Stationen) und 
Untersuchungsgebiete innerhalb der Laptewsee und der Ostsibirischen See liefert Abbil- 
dung 2.1. 
Abweichend von der internationalen Referenzperiode 1961 bis 1990 wird aufgrund des ver- 
fÃ¼gbare Datenkollektivs hier als Bezugsperiode der Zeitraum 1979 bis 1994 festgelegt. Bei 
den ostsibirischen SYNOP-Stationen werden arithmetische Mittelwerte aus Messungen zu 
den zwei Hauptterminen 00 Uhr und 12 Uhr koordinierte Weltzeit (UTC) berechnet, bei 
den Daten der Reanalyseprojekte aus den Ergebnissen zu den vier Hauptterminen 00 Uhr, 
06 Uhr, 12 Uhr und 18 Uhr UTC. Den UTC-Zeitangaben der im Festeismodell verwendeten 
Eingangsdaten (SYNOP-Meldungen, Reanalysedaten) werden wahre Ortszeiten zugeord- 
net. 
Die Schreibweise der Ortsnamen sowie die Koordinations- und HÃ¶henangabe der Sta- 
tionen beziehen sich auf die Angaben der WMO (1993) und UNESCO (1969). Auf eine 
Transliteration der Stationsnamen aus dem Kyrillischen in die lateinische Schrift wird 
verzichtet. 
2.1 Modelldaten 
Den Ãœberwiegende Teil der zeitabhÃ¤ngige atmosphÃ¤rische Randbedingungen liefern 
meteorologische GrÃ–Ben die aus den Analysen der Wettervorhersagezentren gewonnen 
werden. Da bei den operationellen Analysen kÃ¼nstlich Schwankungen der atmosphÃ¤ 
rischen GrÃ–Be durch Ã„nderunge im Analyseverfahren auftreten, werden fÃ¼ diese Un- 
tersuchung nur Modelldaten aus den Reanalyseprojekten der National Centers for Envi- 
ronmental Prediction/National Center for Atmospheric Research (NCEPINCAR) und des 
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) verwendet. Aufgrund 
der Anwendung eines aktuellen Analyse- bzw. Vorhersagesystems und der Verwendung 
bisher nicht zur VerfÃ¼gun stehender Daten liefern Reanalyseprojekte annÃ¤hern konsis- 
tente Zeitreihen atmosphÃ¤rische Felder. 
Die Reanalyseprojekte beinhalten die Aufbereitung von Land-, Schiffs-, Bojen-, Radioson- 
den-, Flugzeug- und Satellitendaten, deren Q~al i t~ tskontrol le ,  die Datenassimilation und 
die Datenarchivierung. Einen Schwerpunkt bildet zur Bereitstellung des Anfangszustandes 
das Datenassimilationsschema, welches notwendig ist, um alle nicht vorliegenden atmo- 
sphÃ¤rische Variablen unter der Verwendung der vorhandenen Datenbasis zeitlich und 
rÃ¤umlic zu kontrollieren. In dieser Untersuchung werden sechsstÃ¼ndlich Daten verwen- 
det, anhand derer nach einer QualitÃ¤tskontroll Tagesmittel berechnet werden. 

2 Datengrundlage 
Seit Beginn der 90er Jahre ist eine globale Abnahme der Messungen mit Radiosonden, 
aber auch ein RÃ¼ckgan der Beobachtungsstationen in den arktischen Regionen RuÂ§ 
lands zu verzeichnen. Diese Fehler kÃ¶nne signifikante Auswirkungen auf die QualitÃ¤ der 
atmosphÃ¤rische Felder haben. Beispielsweise sind die Oberflachentemperaturen in den 
ECMWF-Analysen im Winter generell zu niedrig. White (2000) stellt fest, daÂ Trends 
in den global gemittelten NiederschlagshÃ¶he und Lufttemperaturen auf Ã„nderunge im 
globalen Wetter- und Klimabeobachtungssystem zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. Bedingt durch den 
Wechsel von Fernerkundungssensoren in den 80er und 90er Jahren ist eine kÃ¼nstlich in- 
terannuale Drift in den Feuchte- und Temperaturfeldern feststellbar (Kkllberg, 1997). Im 
Laufe der nÃ¤chste Jahre sollen die Ergebnisse einer zweiten Generation von Reanalysen, 
ERA-40 und NCEP-11, Nutzern zur VerfÃ¼gun gestellt werden (ECMWF, 2000). 
2.2 Satellitendaten 
Die zeitliche und rÃ¤umlich VariabilitÃ¤ der Festeisbedeckung in der Laptewsee und der 
Ostsibirischen See ab 1979 basiert auf Daten polarumlaufender Satelliten. FÃ¼ diese Un- 
tersuchung werden die aus passiven Mikrowellendaten des Nimbus-7-SMMR (Scanning 
AIultichannel Microwave Radiometer) und des DMSP-SSM/I (Defence Meteorological Sa- 
tellite Program - Special Sensor AIicrowave Imager) berechneten Meereiskonzentrationen 
sowie Daten des Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR), das an Bord der 
Satelliten der NOAA betrieben wird, eingesetzt. 
Die passiven Mikrowellenradiometer (Hollinger et al., 1987) der polarumlaufenden Satel- 
liten liefern tÃ¤glich unabhÃ¤ngi von der Tageszeit und der BewÃ¶lkung in einer rÃ¤um 
lichen AuflÃ¶sun von 25 km X 25 km Informationen Ã¼be die Ausdehnung, Konzentration 
und Bewegung des Meereises. Diese Systeme erfassen die von der Meeres- bzw. Meer- 
eisoberflache emittierte WÃ¤rmestrahlun in verschiedenen KanÃ¤le im Frequenzbereich 
zwischen 18.0 GHz und 85.5 GHz. Die Unterscheidung zwischen Wasser- und Eisober- 
flache erfolgt Ã¼be die Differenzen im EmissionsvermÃ¶ge der einzelnen OberflÃ¤chenty 
pen bei verschiedenen Frequenzen. Durch die Kombination verschiedener Frequenzen und 
Polarisationsrichtungen wird die Meereiskonzentration aus den Strahlungstemperaturen 
mit Hilfe des NASA-Team-Algorithmus unter Einbeziehung eines Wetterfilters bestimmt 
(Gloersen, 1992; Cavalieri et al., 1995). Geringe Unterschiede zwischen den verwendeten 
Frequenzen der SMMR- und SSM/I-Radiometer sowie in der Aufnahmegeometrie dieser 
Sensoren (Stroeve et  al., 1997; Thomas, 1998) erfordern fÃ¼ diese Untersuchung keine Ho- 
mogenisierung der DatensÃ¤tze 
FÃ¼ die Untersuchung ausgewÃ¤hlte Ereignisse wie beispielsweise die Lage der Festeis- 
kanten, der Beginn der Schneeschmelze auf dem Festeis, die Entstehung offener Was- 
serflÃ¤che in der NÃ¤h der FluÂ§mÃ¼ndungsgebie und das Auseinanderbrechen der Fest- 
eisdecke in den ostsibirischen Schelfmeeren werden AVHRR-Satellitendaten des NOAA- 
Satellite Active Archive (SAA) verwendet. Eine Beobachtung des Meereises ist in fÃ¼n 
SpektralkanÃ¤le vom sichtbaren bis zum infraroten Bereich mÃ¶glich 
2.3 Stationsdaten 
Je nach Beobachtungszeitraum liegen die Satellitendaten in den Formaten High Resoluti- 
on Picture Transmission (HRPT), Loca.1 Area Coverage (LAG) oder Global Area Coverage 
(GAC) vor. Die rÃ¤umlich BodenauflÃ¶sun im Nadir betrÃ¤g bei den HRPT- und LAC- 
Formaten 1.1 km X 1.1 km und bei den GAC-Daten, die sich aus einer Mittelung uber 
mehrere Abtastzeilen ergeben, 4 km X 4 km. 
Die Bearbeitung der Satellitendaten erfolgt mit dem Bildverarbeitungsprogramm TeraScan 
der Firma SeaSpace. In einem ersten Schritt werden die Datenformate in ein TeraScan- 
Datenformat (TDF) umgewandelt. Danach werden die AVHRR-Daten unter Einbeziehung 




Die Abflufidaten (Durchflufl) stammen aus der Datenbank Arctic Runoff Data Base 
(ARDB) des Globa,l Runoff Data Centre (GRDC) in Koblenz. Die Originaldaten wie- 
derum wurden im Rahmen des ACSYS-Projektes vom Hydrometeorologischen Institut in 
St. Petersburg (SHI) zur VerfÃ¼gun gestellt. Geliefert wurden vom Datenzentrum Tages- 
und MonatsabflÃ¼ss ausgewÃ¤hlte arktischer Einzugsgebiete (GRDC, 1995, 1996). Die 
Datenkollektive wurden vom GRDC auf PlausibilitÃ¤ geprÃ¼ft Auf diese Weise konnten 
Ausreifler in der Abflufldatenbank durch korrigierte Werte ersetzt werden. DatenlÃ¼cke 
wurden nicht bereinigt. In den vom GRDC bereitgestellten Daten gibt es keine Hinweise 
uber weitere Abflukharakteristika wie Verlegung des Pegels, Ã„nderun der Wasserstands- 
Abflufibeziehung, Fluflbettverlagerungen oder anthropogene Einwirkungen. 
Aufgrund der Schwierigkeit von Abfluflmessungen in der Arktis betrÃ¤g der geschÃ¤tzt 
Meflfehler fÃ¼ Pegel im Hinterland 15%, an kÃ¼stennahe Stationen bis zu 30% (GRDC, 
1995,1997). Zur ÃœberprÃ¼fu und Korrektur der Abfluflzeitreihen werden Datenkollektive 
anderer Institutionen (NSIDC-SHI, NCAR) herangezogen. ZusÃ¤tzlic konnten in mehre- 
ren Da,tensÃ¤tze offensichtliche Mefi- und Beobachtungsfehler (Ausreifler, identische Wer- 
te) durch eine visuelle Kontrolle der Zeitreihen bereinigt werden. 
FÃ¼ die Untersuchung wurden nur diejenigen FlÃ¼ss mit einem entsprechend hohen Abflufl 
ausgewÃ¤hl - Khatanga, Anabar, Olenek, Lena, Yana, Indigirka und Kolyma (Abb. 2.1). 
Kleinere Einzugsgebiete mit sehr geringen Abflufimengen wie Omoloy und Alazeya werden 
nicht berÃ¼cksichtigt Informationen zu den Abflufipegeln und den Einzugsgebieten sind 
im Anhang C. 1 zusammengestellt. 
SYNOP-Wettermeldungen 
Synoptische Daten (SYNOP) ostsibirischer KÃ¼stenstatione werden neben den Reanaly- 
Sen als Eingangsparameter fÃ¼ verschiedene Parametrisierungen im Festeismodell verwen- 
det. Zudem dienen sie der Validierung der Modellergebnisse beider Reanalyseprojekte. 
2 Datengrundlage 
Die unkorrigierten SYNOP-Wettermeldungen stammen aus dem Fernmeldesystem GTS 
(Global Telecommunication System) und wurden Ã¼be den Deutschen Wetterdienst in 
Hamburg, GeschÃ¤ftsfel Seeschiffahrt, bezogen. Aufgrund der geringen DatenqualitÃ¤ sind 
umfangreiche Vorarbeiten und Datenkorrekturen erforderlich, um V. a. auftretende Ver- 
schlÃ¼sselungs und Ãœbermittlungsfehle aus dem Datenkollektiv zu entfernen. Deswegen 
werden die Daten einer ausfÃ¼hrliche QualitÃ¤tskontroll unterzogen, die sich an der Struk- 
tur des Datenbanksystems am Potsdam-Institut fÃ¼ Klimafolgenforschung (PIK) und des- 
sen statistischen Programmbibliotheken orientiert (Ã–sterl et 'L, 1999). 
Die stationsweise durchgefÃ¼hrt QualitÃ¤tsanalys der synoptischen Wettermeldungen um- 
faÂ§ die ÃœberprÃ¼fu der Daten auf meteorologisch sinnvolle Grenzwerte, die logische 
Kontrolle und Tests auf VariabilitÃ¤ einzelner Wetterelemente sowie die Kontrolle auf Aus- 
reiÂ§er Letztere ÃœberprÃ¼fu wird mit Hilfe eines 15tÃ¤gige gleitenden Mittelwertes fÃ¼ 
solche GrÃ¶Â§ durchgefÃ¼hrt die mindestens innerhalb eines Monats einer GauÂ§-Verteilun 
genÃ¼gen Ist der Zentralwert des 15tÃ¤gige Fensters @Â§e als die 3fache Standardabwei- 
chung, so wird der Wert als Ausreifler erkannt. Alle fehlerbehafteten Daten werden mit 
einem Ausfa~llwert kenntlich gemacht. 
3 Festeis und Festlandsabflui3 
3 Festeis und FestlandsabfluÃ 
3.1 Raumzeitliche Struktur des ostsibirischen Festeises und der 
KÃ¼stenpolynje 
Der Begriff Festeis bezieht sich entsprechend der von der WMO (1985) herausgegebe- 
nen Eisnomenklatur auf Meereis, welches an KÃ¼ste oder Inseln (,,land-fast ice"), Ã¼be 
Untiefen und an Eisbergen in situ entsteht, mit diesen befestigt ist und, abgesehen von 
den Randgebieten, bis zum Ende der Ablationsphase unbeweglich bleibt. Festeis entsteht 
direkt aus dem Meerwasser oder durch Zusammenfrieren des Treibeises. In sehr flachen 
KÃ¼stengebiete (ca. < 2m) kann das Festeis auch mit dem Meeresboden verbunden sein 
(,,bottom-fast ice"). FÃ¼ die Untersuchung der rÃ¤umliche Verteilung des Fe~t~eises wird 
die Variable ,,Gesamtmeereiskonzentration" verwendet. Diese aus Fernerkunduhgsverfah- 
ren abgeleitete GrÃ¶Â beschreibt den prozentualen Anteil an  ein- und mehrjÃ¤hrige Eis 
in einer BezugsflÃ¤che 
3.1.1 RÃ¤umlich und saisonale VariabilitÃ¤ des Festeises 
RÃ¤umlich VariabilitÃ¤ 
Die ostsibirischen Schelfmeere sind in ihren nÃ¶rdliche Gebieten ganzjÃ¤hri - die weiter 
sÃ¼dlic gelegenen bis zu neun Monate - mit ein- und mehrjÃ¤hrige Packeis bedeckt. In den 
Regionen entlang der KÃ¼st und Inseln Sibiriens (Sewernaja Semlja, Neusibirische Inseln) 
tritt Ãœberwiegen ebenes und sehr kompaktes Festeis auf. An der seewÃ¤rtige Festeiskante 
kann das Eis teilweise Ã¼bereinandergeschobe oder aufgeprefit sein. Zwischen diesen bei- 
den Zonen bilden sich im Winter und FrÃ¼hjah MeereisÃ¶ffnunge (Polynjen), deren Breite 
zwischen einigen zehn und hundert Kilometern schwankt. Die charakteristischen Meereis- 
verhÃ¤ltniss der Laptewsee und der Ostsibirischen See sind in Abbildung 3.1 exemplarisch 
dargestellt. 
Das Untersuchungsgebiet weist von allen arktischen Schelfmeeren die grÃ¶fit Festeisbe- 
deckung auf. In der Laptewsee sind ca. 38% der MeeresflÃ¤ch (250.103km2) mit Fest- 
eis bedeckt, in der Ostsibirischen See ungefÃ¤h 19% (170- lo3km2). Die Ausdehnung des 
Festeises in der ostsibirischen Arktis ist eng mit den bathymetrischen VerhÃ¤ltnisse dieser 
Randmeere verknÃ¼pft Ãœbe 50% der MeeresflÃ¤ch der Laptewsee und etwas weniger als 
75% der FlÃ¤ch der Ostsibirischen See weisen Tiefen unter 50m auf. In beiden Rand- 
meeren fÃ¤ll die Festeiskante mit der 20m- bzw. 25m-Tiefenlinie zusammen (Zubov, 1963; 
Kotchetov et al.,  1994). Die Abwesenheit von starken KÃ¼stenstrÃ¶mung und Gezeiten- 
einflÃ¼sse begÃ¼nstig das Festeiswachstum. In weiten Teilen der Festeisgebiete Ãœberwieg 
einjÃ¤hrige Eis. 
3 Festeis und Festlandsabfl uÂ 
II Laptewsee I \ \ A  1 1  NOAA-AVHRR (LAC), Kanal 11 Ostsibirische See 
Abbildung 3.1: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68~-m) der Laptewsee (links) und der Ostsibirischen See (rechts) vom 2. Mai 1993 und 5. 
Mai 1990. Bildausschnitte: Laptewsee: 1400 km X 1400 km, Ostsibirische See: 1100 km X 
780 km. Datenquelle: NOAA-SAA. 
Nur in einem rund 10km bis 20km breiten Streifen entlang der Taimyr-Halbinsel befin- 
det sich mehrjÃ¤hrige Festeis, welches wÃ¤hren der sommerlichen Ablationsphase nicht 
schmilzt und daher mehrere Jahre Ã¼berdauer kann (Reimnitz, 1995). 
In der Laptewsee kann das Festeis Dicken von bis zu 2.2m erreichen, in der Ostsibirischen 
See treten Festeisdicken von maximal 2.0m (Kotchetov et  al., 1994; Pavlov et al., 1994; 
Romanov, 1996) auf. Eine detaillierte Auflistung der regionalen Besonderheiten der Fest- 
eisdickenverteilung ist in Anhang C.3 wiedergegeben. In der Ostsibi~ischen See betrÃ¤g 
das Festeisvolumen im Mai bei maximaler Eisbedeckung und maximalen Eisdicken Ca. 
320 km3, in der Laptewsee rund 450 km3. 
Als Mag zur Beschreibung der rÃ¤umliche Verteilung der natÃ¼rliche VariabilitÃ¤ der 
Gesamtmeereiskonzentiation in der Laptewsee und der Ostsibirischen See dient die Stan- 
dardabweichung. Diese wird monatsweise fÃ¼ jeden Gitterpunkt des NSIDC-Gitters aus 
den mittleren quadratischen Abweichungen der Monatsmittel der Eiskonzentiation in den 
einzelnen Jahren vom langjÃ¤hrige Mittel (1979 bis 1994) berechnet. Die Standardabwei- 
chungen der aus den passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Meereiskonzentrationen in 
den Monaten Mai und Juni sind in Abbildung 3.2 dargestellt. Sie geben Hinweise auf die 
zeitliche und rÃ¤umlich VariabilitÃ¤ der monatlichen Mittelwerte der Eiskonzentration in 
Laptewsee und Ostsibirischer See. Die monatliche VariabilitÃ¤ der Eiskonzentration ist 
in dem zentralen, streifenfÃ¶rmige Bereich beider Randmeere am grÃ¶fiten Dort befindet 
sich im Winter und FrÃ¼hjah eine Scherzone entlang der Festeiskante. In diesem Bereich 
entstehen bei entsprechenden atmosphÃ¤rische Bedingungen hÃ¤ufi Polynjen. Die Regio- 
nen mit den geringen Standardabweichungen reprÃ¤sentiere zum einen die FesteisgÃ¼rte 
entlang der sibirischen KÃ¼ste zum anderen die Meereisgebiete der hohen polaren Breiten 
(polare Packeiszone), die ganzjÃ¤hri eine geringe zeitliche VariabilitÃ¤ aufweisen. 
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Abbildung 3.2: RÃ¤umlich Verteilung der Standardabweichung der aus SMMR- und 
SSM/I-Daten abgeleiteten Gesamtmeereiskonzentration in der Laptewsee (links) und der 
Ostsibirischen See (rechts). Dargestellt sind die Standardabweichungen in den Monaten Mai 
(oben) und Juni (unten) fÃ¼ den Zeitraum 1979 bis 1994. Datenquelle: NSIDC. 
3 Festeis und Fes t landsabM 
Die Ausdehnung des Festeises reicht von wenigen Kilometern im Bereich der Taimyr- 
Halbinsel bis zu mehreren hundert Kilometern entlang der Meridiane in einem Gebiet 
zwischen der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee und der westlichen Ostsibirischen See. Mit etwa 
140- lo3km2 ist der sÃ¼dÃ¶stlic Teil der Laptewsee das flÃ¤chenmafii grÃ¶Â§ Festeisgebiet 
in der ostsibirischen Arktis. In der Ostsibirischen See ist die rÃ¤umlich Verteilung der 
Festeisdecke von Jahr zu Jahr sehr variabel. Festeis bildet sich jedes Jahr nur in einem 
schmalen Streifen entlang der ostsibirischen KÃ¼ste Die hÃ¶here Standardabweichungen 
in der zentralen Ostsibirischen See weisen darauf hin, daÂ sich in manchen Jahren die 
Festeiskante in den Monaten Mai und Juni auch weiter nÃ¶rdlic befinden kann. 
Die Lage der Festeiskante in den ostsibirischen Randmeeren wird mit Hilfe von geore- 
ferenzierten AVHRR-Szenen (Kanal 1) bestimmt. Es werden die Szenen zur Kartierung 
ausgewÃ¤.hlt die Mitte Mai vorliegen, eine mÃ¶glichs groÂ§ FlÃ¤ch des Untersuchungsgebie- 
tes abdecken und eine geringe Wolkenbedeckung aufweisen. Die Fes te i~k~nten im Zeitraum 
1982 bis 1994 sind in Abbildung 3.3 dargestellt. FÃ¼ die Jahre 1979 bis 1981 liegen im 
NOAA-Archiv fÃ¼ Satellitendaten keine Szenen vor. 
Abbildung 3.3: Ausdehnung des Festeises in der ostsibirischen Arktis fÃ¼ den Zeitraum 
1982 bis 1994. Die Linien markieren die durch NOAA-AVHRR (GAC, LAG) beobachteten 
Festeiskanten zum 15. Mai eines jeden Jahres. Datenquelle: NOAA-SAA. 
3.1 Raumzeitliche Struktur des ostsibirischen Festeises und der KÃ¼sten~olvnie 
In der Laptewsee ist die Lage der Festeiskante in den einzelnen Jahren Ãœberwiegen orts- 
fest. Im Bereich der sÃ¼dwestliche Laptewsee kann sich die Festeiskante nÃ¤he an der 
KÃ¼st befinden. Nach Dmitrenko et al. (1999) ergeben sich kleinrÃ¤umig Variationen in 
der Lage der Festeiskante aus der interannualen VariabilitÃ¤ des Festlandsabflusses. Das 
salzarme FluÂ§wasse eines Sommers fÃ¼hr zur AussÃ¼Â§u der Schelfmeere und ErhÃ¶hun 
des Gefrierpunktes des Meerwassers und damit zu einer verstÃ¤rkte Eisbildung im Herbst. 
Die Ausdehnung der ausgesÃ¼Â§t Wassermassen ist von der Abflufimenge und der vor- 
herrschenden Windrichtung abhÃ¤ngig Nach Timokhov (1994) existieren in der Laptewsee 
drei Ausbreitungsmuster mit einem nÃ¶rdlichen nordÃ¶stliche und Ã¶stliche Maximum. 
Wie aus den Standardabweichungskarten ersichtlich wird, ist die Lage der Festeiskante in 
der Ostsibirischen See variabler als in der Laptewsee. In manchen Jahren besteht im Mai 
nur ein schmaler zusammenhÃ¤ngende FesteisgÃ¼rte entlang der sibirischen Kuste, dessen 
nÃ¶rdlich Kante im Mittel mit der 25m-Isobathe zusammenfÃ¤llt Die hohe interannuale 
VariabilitÃ¤ der Lage der Festeiskante ist darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ im Vergleich zu an- 
deren sibirischen Schelfmeeren die Ostsibirische See am stÃ¤rkste vom Eisimport aus dem 
Arktischen Ozean beeinfluÂ§ wird. In manchen Jahren kann mehrjÃ¤hrige Treibeis aus der 
zentralen Arktis bis an die Kuste reichen, was den Aufbau einer winterlichen Festeisdecke 
verhindert. Die Ausbreitung von ausgesÃ¼Â§t FluÂ§wasse spielt aufgrund der vergleichs- 
weise geringen Abflufiwerte von Indigirka und Kolyma nur eine untergeordnete Rolle fÃ¼ 
die Ausdehnung des FesteisgÃ¼rtels 
Saisonale VariabilitÃ¤ 
Die Festeisbedeckung in der ostsibirischen Arktis weist einen sehr stark saisonal geprÃ¤gte 
Jahresgang auf (Abb. 3.4). Im Oktober bildet sich in beiden Schelfmeeren von den KÃ¼sten 
Inseln und SandbÃ¤nke ausgehend Festeis. Bis in das nÃ¤chst FrÃ¼hjah bleiben groÂ§ Ge- 
biete der Schelfe von Festeis bedeckt. 
Der Aufbruch des Festeises beginnt in der Laptewsee im langjÃ¤hrige Mittel (1979 bis 
1994) am Kalendertag 145 (25. Mai), ein erstes in den passiven Mikrowellendaten sicht- 
bares Schmelzsignal wird mehr als 3 Wochen spÃ¤te erreicht. Im Mittel nimmt die Meer- 
eiskonzentration bis zum Tag 186 (5. Juli) erneut bis auf 70% zu. Das Minimum der 
sommerlichen Festeisbedeckung wird am Tag 237 (25. August) erreicht. In der Ostsibi- 
rischen See verringert sich die Festeiskonzentration im Mittel 1 Woche spÃ¤te als in der 
Laptewsee (Tag 155, 4. Juni). Das erste Minimum ist am Kalendertag 177 (26. Juni). 
Nach dem lokalen Maximum am Tag 186 (5. Juli) wird das sommerliche Minimum der 
mit festeisbedeckten MeeresflÃ¤ch am Tag 235 (23. August) erreicht. 
In Anlehnung an Bareiss et  al. (1999) lÃ¤Â sich die saisonale VariabilitÃ¤ der mittleren Fest- 
eisbedeckung in verschiedene Phasen unterteilen. A reprÃ¤sentier das herbstliche Zufrieren 
der Schelfmeere. In beiden Gebieten bildet sich die Festeisdicke innerhalb von wenigen Wo- 
chen aus (Eicken et al., 1997). WÃ¤.hren der Wintermonate (B) sind die Schelfmeere fast 
vollstÃ¤ndi mit Festeis bedeckt. 
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Abbildung 3.4: Zeitlicher Verlauf der aus den SMMR- und SSM/I-Daten abgeleite- 
ten mittleren tÃ¤gliche Gesamtmeereiskonzentration [%I in der Laptewsee (links) und der 
Ostsibirischen See (rechts), gemittelt Ã¼be den Zeitraum 1979 bis 1994. Dargestellt sind 
die mittleren Jahresgange der Festeisbedeckung (mit kÃ¼stennahe Pixeln) in der gesamten 
Laptewsee (1), der Laptewsee ohne das Festeis entlang der Taimyr-Halbinsel und der KÃ¼st 
von Sewernaja Semlja (2), der gesamten (3) ,  westlichen (4) und Ã¶stliche (5) Ostsibirischen 
See. Datenquelle: NSIDC. 
Das Ende Mai bzw. Anfang Juni auftretende scheinbare Schmelzsignal in den aus passiven 
Mikrowellendaten abgeleiteten Eiskonzentrationen (C) und das erneute Ansteigen in den 
darauffolgenden Tagen ist ein charakteristisches Muster fÃ¼ den Aufbruch der Festeis- 
decke. Dieses Signal ist auf Schmelzprozesse auf dem Festeis (OberflÃ¤chenschmelzwasser 
SchmelztÃ¼mpel und das Ansteigen des FlÃ¼ssigwassergehalte innerhalb der dem Meereis 
auflagernden Schneedecke zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Bareiss et al., 1999). In Kapitel 6.5 wird dieser 
Teilaspekt ausfÃ¼hrlic beschrieben. Ab dem sekundÃ¤re Maximum wÃ¤hren der Schmelz- 
periode beginnt der RÃ¼ckgan der Festeisbedeckung bis zum Erreichen des sommerlichen 
Minimums (D). In den Sommermonaten werden nicht alle Gebiete eisfrei. So kÃ¶nne an 
weiter nÃ¶rdlic gelegenen Inseln Reste von Festeis auch den Sommer Ã¼berdauern 
3.1.2 Interannuale VariabilitÃ¤ des Festeises 
Neben der groÂ§e saisonalen VariabilitÃ¤ unterliegt die Festeiskonzentration entlang der 
sibirischen KÃ¼st einer starken interannualen VariabilitÃ¤t Der tÃ¤glich und jÃ¤hrlich Gang 
der gesamten Ei~konzentr~t ion i  den mit Festeis bedeckten Gebieten ist in Abbildung 3.5 
in Form einer Isoplethendarstellung (HovmÃ¶llerdiagramm veranschaulicht. AuffÃ¤lli sind 
die Jahre 1982, 1984, 1992 und 1994, in denen das Festeis erst sehr spÃ¤ oder gar nicht 
geschmolzen ist. In den Jahren 1980, 1981, 1990 und insbesondere ab  der Mitte der 90er 
Jahre ist das Festeis bereits im Juli geschmolzen. Nahezu eisfrei werden die kÃ¼stennahe 
Schelfgebiete im August und September. 
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Abbildung 3.5: Isopletl~endiagranin~e d r aus den SMMR- und SSM/I-Daten abgeleiteten 
Gesan~tmeereiskonzentration [%] in den mit Festeis bedeckten Gebieten in der Laptewsee oh- 
ne das Festeis an der Taimyr-Halbinsel und Sewernaja Semlja (links) und der Ostsibirischen 
See (rechts). Dargestellt ist die Eiskonzentration mit kustennahen Pixeln im Zeitraum 1979 
bis 1994. Datenquelle: NSIDC. 
Aus den aus passiven Mikrowellendaten a,bgeleiteten Gesamtmeereiskonzentrationen des 
NSIDC werden Zeit,reihen der mit Festeis bedeckten Flache der Laptewsee und der Ost- 
sibirischen See sowie fÃ¼ weitere Teilgebiete in beiden Randmeeren berechnet (Abb. 2.1). 
Die meereisbedeckte FlÃ¤ch erhÃ¤l man aus der Summe des Produktes der Meereiskon- 
zentration und der FlÃ¤ch eines Gitterelementes (625km2). FÃ¼ die Berechnung werden 
alle Gitterelemente mit einer Eiskonzentration > 15% berÃ¼cksichtigt, 
Nach der Berechnung der Monatsmittel und deren Anomalien werden Trend- und statis- 
tische Signifikanzberechnungen durchgefÃ¼hrt Zur Bearbeihng der Datenreihen wird eine 
Pr~gr~mmbibl io thek verwendet, welche am Potsdam-Institut, fÃ¼ Klimafolgenforschung 
entwickelt wurde (0sterle et al., 1999). Die Trendbestirnmung erfolgt mit Hilfe der li- 
nearen Regressionsanalyse. Fiir eine korrekte DurchfÃ¼hrun werden die Residuen, d. h. 
die Abweichungen von den Daten und dem geschÃ¤tzte Trend, analysiert. Die GÃ¼ltigkei 
des Trendmodells wird unter verschiedenen Annahmen wie UnabhÃ¤ngigkeit, Stationaritat 
und Normalverteilung der Daten ÃœberprÅ¸f Zur Bestimmung der Trendsignifikanz wird 
der parameterfreie Test nach Mann und Kendall verwendet, der die Normalverteilung der 
Daten oder die LinearitÃ¤ des Trends nicht voraussetzt. Der Betrag der berechneten Test,- 
groÂ§ QK (M/K) wird mit dem kritischen Wert (SchÃ¶nwies e t  al., 1998) verglichen, um 
das Signifikanzniveau (SN) zu bestimmen (QK > 1.28 - SN > 80%, QK > 1.645 - SN 
> 90%; QK > 1.96 - SN > 95%, QK > 2.58 - SN > 99%, QK > 3.29 - SN > 99%). 
Die Zeitreihenaiialyse wird auf alle Festeisregionen in den ostsibirischen Randmeeren an- 
gewendet. 
3 Festeis und Festlandsabff u8 
Die Abbildung 3.6 zeigt Zeitreihen der mit Festeis bedeckten FlÃ¤che [km2] in der Laptew- 
see und der Ostsibirischen See, die auf die Periode 1979 bis 1994 bezogenen Abweicliun- 
gen der Monatsmittel von der mittleren monatlichen Eisbedeckung, den linearen Trend 
und das jeweilige 95%-Prognoseintervall. In beiden Zeitreihen der Schelfmeere ist in den 
Son~mermonat,en eine starke intera,nnuale VariabilitÃ¤ der meereisbedeckten FlÃ¤ch zu er- 
kennen (Abb. 3.6, links). Die geringe VariabilitÃ¤ im Winter erklÃ¤r sich dadurch, daÂ 
die Kontinente die Ausdehnung des Meereises nach SÃ¼de verhindern. Die Abweichungen 
der Meereisschwankungen vom mittleren Jahresgang in den ostsibirischen Randmeeren 
zeigen ebenfalls eine hohe i n t e r a n n ~ ~ l e  VariabilitÃ¤ (Abb. 3.6, rechts). AugenfÃ¤lli sind 
die negativen Trends der Festeisbedeckung in der ostsibirischen Arktis. Die Abnahme 
der Festeisbedeckung zwischen 1979 und 1994 ist in beiden Zeitreihen stat,istisch signifi- 
kant. Der Mann-Kendall-Trendtestwert betrÃ¤g fÃ¼ das Festeis in der Laptewsee -3.44 
(Signifikanz = 99.94%), in der Ostsibirischen See - 4.00 (Signifikanz = 99.99%). Die- 
ser abnehmende Trend in der Festeisbedeckung setzt sich in den 90er Jahren weiter fort 
und ist auf den verstÃ¤rkte EisrÃ¼ckgan wÃ¤hren der Sommermonate zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Ã„hnlich Ergebnisse werden auch von Maslanik et al. (1996) und Serreze e t  al. (2000) 
beschrieben. 
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Abbildung 3.6: Zeitreihen der Originalwerte und Anomalien der mit Festeis bedeckt- 
en FlÃ¤ch [km2] in der Laptewsee (oben) und der Ostsibirischen See (unten). Dargestellt 
sind die Originalreihen mit kustennahen Pixeln (links), die auf den Mittelungszeitraum 
(1979 bis 1994) bezogenen Abweichungen der Monatsmittel von der mittleren monatlichen 
Eisbedeckung, der lineare Trend und das 95%-Prognoseintervall (rechts). Mann-Kendall- 
Trendtestwert (M/K): Laptewsee (M/K = - 3.44), Ostsibirische See (M/K = - 4.00). Da- 
tenquelle: NSIDC. 
3.1 Raumzeitliche Struktur des ostsibirischen Festeises und der Kiistenpoiynjen 
3.1.3 RÃ¤umlich und zeitliche VariabilitÃ¤ der KÃ¼stenpolynje 
Eine Vielzahl von Untersuchungen iiber den FluÃŸeisaufbruc in sibirischen MÃ¼ndungsge 
bieten und Å¸be das kÃ¼stennah Festeisregime wurde von russischen Autoren verÃ¶ffentlich 
(s. Literaturangabcn in Nalimov, 1995). Aufgrund der groÂ§e Dynamik wÃ¤hren des Eis- 
aufbruches kÃ¶nne in den MÃ¼ndungsgebiete keine Meflkampagnen durchgefÃ¼hr werden. 
Es existieren daher nur wenige Beobachtungen, die den eigentlichen ProzeÂ der Ãœberflu 
tung des Festcises durch die Schmelzhochwasserwelle und das Entstehen der KÃ¼stenpoly 
njen beschreiben. Nach der WMO-Meereisnomenklatur handelt es sich bei den eisfreien 
Gebieten nicht um Polynjen. Der Begriff KÃ¼stenpolynj wird in dieser Arbeit dennoch 
verwendet, da  er auch in der russischen Literatur gebraucht wird. 
Nach Reimnitz (1999) gerÃ¤ in den sibirischen MÃ¼ndungsgebiete die Flufieisdecke durch 
die frÃ¼hsommerlich Hochwasserwelle, die hauptsÃ¤chlic auf die Schneeschmelze zurÃ¼ck 
zufÃ¼hre ist, unter starken Hebungsdruck. Das steigende Wasser hebt die Flu8eisdecke 
Ende Mai bzw. Anfang Juni tÃ¤glic um fast 2m. Je nach hydrographischen Bedingun- 
gen entstehen durch das driftende FluÂ§ei an MÃ¤andern Untiefen und Talverengungen 
Eisstauungen, so daÂ der FluÃ an diesen Stellen mehr als 20m Å¸be seinen Winterwas- 
serstand steigen kann. Trotz hoher StrÃ¶mungsgeschwindigkeite von iiber 2 m s 1  dauert 
es etwa 14 Tage bis der Eisgang in den FlÃ¼sse und DeltakanÃ¤le vorÃ¼be ist. Das aus 
den MÃ¼ndungsgebiete austretende Fluflwasser Ã¼berfliefl zunÃ¤chs das teilweise bis auf 
den flachen Schelfboden reichende Festeis f,,bottorn-fast ice"). Nur in den tieferen Delta- 
kanÃ¤le (> ca. 2.5rn) kann das Fluflwasserauch unter dem ~ e s t e i s  ausflieflen. 
Abbildung 3.7: Satellitenphotographie des Ã¶stliche Lenadeltas, aufgenommen von 
CORONA am 22. Juni 1964. Bildausschnitt: ca. 40km X 20km. Die Aufnahme zeigt das 
von FluBwasser ehemals Ãœberflutet Festeisgebiet vor den AusfluLizonen des nordÃ¶stliche 
Lenadeltas. Datenquelle: United States Geological Survey (USGS). 
3 Festeis und Festlandsabflufi 
Abbildung 3.7 zeigt eine Photographie des ehemaligen amerikanischen AufklÃ¤rungssatel 
liten CORONA. In dieser Aufnahme vom Ã¶stliche Lenadelta erkennt man, exemplarisch 
fÃ¼ alle MÃ¼ndungsgebiet in der ostsibirischen Arktis, eisfreie DeltakanÃ¤l bzw. FluÃŸarm 
und eine ca. 5km bis 10km breite eisfreie Zone (KÃ¼stenpolynja) die sich innerhalb weni- 
ger Tage weiter verbreitert. Daran anschlieÃŸen folgt ein Teil des Festeises, der zunÃ¤chs 
von der Hochwasserwelle Å¸berflute wurde, nach dem AbflieÃŸe des Flui3wassers jedoch 
nur noch von Sedimenten und TÃ¼mpel bedeckt ist. Weiter seewÃ¤rt befindet sich Festeis, 
welches vom FluÃŸwasse nur unterstrÃ¶m wird. Die Ãœberflutunge sind in hochauflÃ¶sende 
Satellitenbildern deutlich sichtbar. 
FÃ¼ diese Untersuchung eignen sich nur NOAA-AVHRR-Szenen, um den Beginn der Ãœber 
flutung, die FlÃ¤ch des mit FluÃŸwasse bedeckten Festeises und die GrÃ¶Ã der KÃ¼stenpo 
lynjen zu bestimmen, d a  sie fÃ¼ den Zeitraum von 1981 bis heute vorliegen. In  Tabelle 
3.1 sind die langjÃ¤hrige Mittelwerte und Standardabweichungen des Beginns der Ãœber 
flutung aufgefÃ¼hrt Im Mittel wird das vor den FluÃŸmÃ¼ndung liegende Festeis Anfang 
Juni Å¸berflutet Die Standardabweichung betrÃ¤g 4 bis 6 Tage. Die Ãœberflutun kann bis 
zu 10 Tage frÃ¼he (1990) und iiber 2 Wochen spÃ¤te (1987) einsetzen. 
Tabelle 3.1: Beginn der Ãœberflutun des kÃ¼stennahe Festeises in verschiedenen MÃ¼ndungs 
gebieten der Laptewsee und der Ostsibirischen See, abgeleitet aus NOAA-AVHRR-Szenen. 
Die langjÃ¤hrige Mittelwerte (E) und Standardabweichungen (s) in Tagen sind fÃ¼ die Be- 
zugszeitrÃ¤um 1979 bis 1994 (a) und 1979 bis 1999 (b) angegeben. Minima (xmin) und 
Maxima (xmax) der Ãœberflutun beziehen sich auf den Mittelungszeitraum 1979 bis 1994 
(a). Quelle: NOAA-SAA. 




















Die Auswertung von NOAA-AVHRR-Szenen (z.B. Abb. 3.8) hat ergeben, daÂ die rÃ¤um 
liche Ausdehnung der KÃ¼stenpolynje in allen Untersuchungsgebieten eine geringe Va- 
riabilitÃ¤ von Jahr zu Jahr aufweist. Die Ausbreitung des Flui3wassers auf dem Festeis 
wird durch Gezeitenrisse im Eis bestimmt. Die Gezeitenrisse trennen das auf dem BO- 
den aufliegende Festeis von dem frei treibenden Festeis (Reimnitz, 1995). Schon nach 
wenigen Tagen ist das FluÃŸwasse von dem Festeis abgeflossen. ZurÃ¼c bleiben vom FluÃ 
mitgefÃ¼hrt Sedimente und FluÃŸwassertÃ¼mpe 
3.2 A bfiu fiegime sibirischer FlÅ¸ss 
Abbildung 3.8: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAC, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) des Olenek- (links), Lena- (Mitte) und Indigirkadeltas (rechts) vom 2. Juni 1990, 
24. Juni 1993 bzw. 13. Juni 1992. Die Aufnahmen zeigen die von Fluflwasser Ãœberflutete 
Festeisgebiete und die bereits eisfreien Bereiche in den AusfluÃŸzone des Olenek, der Lena 
und des Indigirka (Bildausschnitte: 125km X 87.5 km, 300km X 300km) 240km X 240km). 
Datenquelle: NOAA-SAA. 
3.2 AbfluÃŸregim sibirischer FlÃ¼ss 
Der AbfluÃ vom Festland ist eine der Hauptkomponenten des Wasserhaushaltes des Ark- 
tischen Ozeans und der flachen Schelfmeere. In diesem Kapitel werden die Besonderheiten 
der Abflufiregime erlÃ¤utert Aufgrund von gezeitenabhangigen Wasserstandsschwankun- 
gen kÃ¶nne die Pegelstationen nicht in unmittelbarer Nahe des MÃ¼ndungsgebiete liegen 
(Abb. 2.1). In der Laptewsee werden 11 % und in der Ostsibirischen See 30% der Einzugs- 
gebietsflache nicht durch Pegelmessungen erfaÂ§ (Lammers et al., 2001). Dadurch wird 
der Abflufi um bis zu 20% unterschÃ¤tzt Nach SchÃ¤tzunge von Plitkin (1979) ist der an 
Pegeln erfafite AbfluÂ in der Laptewsee um ca. 140 km3 und in der Ostsibirischen See 
um ca. 50 km3 zu erhÃ¶hen GestÃ¼tz durch die Abflufidaten des GRDC, betragt der ge- 
samte jÃ¤hrlich SÃ¼ÃŸwassereintr aus allen Einzugsgebieten mit und ohne Abflufimessung 
im Zeitraum von 1979 bis 1994 schÃ¤tzungsweis 1065 km3 (0.034%). Die AbfluÃŸmeng 
entspricht etwa einem Drittel des gesamten SÃ¼fiwassereintrage in den Arktischen Ozean. 
80% des kontinentalen Flufiwassereintrages auf die sibirischen Schelfe findet von Juni bis 
August statt. 
3.2.1 Saisonale VariabilitÃ¤ des Abflusses 
Die in die Laptewsee und die Ostsibirische See entwÃ¤ssernde sibirischen TieflandsflÃ¼ss 
weisen ein nival geprÃ¤gte AbfluÃŸregim auf. Die Wintermonat,e sind durch sehr niedrige 
AbfluÃŸwert gekennzeichnet. Durch den Temperaturanstieg und die Schneeschmelze im 
FrÃ¼hjahr zum Teil von Starkregen begleitet, entstehen Ende Mai bzw. Anfang Juni enor- 
me Schmelzhochwasser. JahresgÃ¤ng der mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ss sind in Abbildung 
3.9 dargestellt. Zugunsten eines Ã¼bersichtlichere Darstellung sind die Ordinat,en unter- 
schiedlich skaliert. Zum Vergleich ist die Abflufiganglinie der Lena in allen Abbildungen 
eingetragen. 
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Abbildung 3.9: JahresgÃ¤ng des mittleren tÃ¤gliche Abflusses [m3s1]  an verschiedenen 
Pegeln Mittel- und Ostsibiriens, Bezugsperiode 1979 bis 1994. Oben links: Lena (Kyusyur), 
oben rechts: Khatanga (Khatanga), Kolyma (Kolymskaya), unten links: Olenek (Pegel 
7.5 km stromabwÃ¤rt der MÃ¼ndun des Pur), Anabar (Saskylakh), unten rechts: Yana 
(Ubileynaya), Indigirka (Vorontsovo). Zum Vergleich ist die Abfluflganglinie der Lena in 
allen Darstellungen abgebildet. Datenquelle: GRDC, SHI. 
Nach dem Einsetzen der Schneeschmelze in den sibirischen BerglÃ¤nder (Anfang bis Mitte 
Mai) erreichen die Hochwasserwellen Mitte Mai bis Ende Juni die Unterlaufe der FlÃ¼sse 
Das Maximum der FrÃ¼hjahrshochwasserwell wird im langjÃ¤hrige Mittel zwischen dem 
Kalendertag 150 (30. Mai) und 163 (12. Juni) erreicht. Deutlich sind an allen FlÃ¼sse 
die raschen Anstiege der Abfluflganglinie und die primÃ¤re Maxima der Hochwasserwel- 
le zu erkennen. Der Juni ist an allen sibirischen FlÃ¼sse der abflufireichste Monat. Die 
zweite Hochwasserphase von Juli bis September wird durch hohe sommerliche Nieder- 
schlagsmengen verursacht. Vor allem die Einzugsgebiete der Yana und der Indigirka weisen 
dieses nival-pluviale Abflui3regime auf. Durch das Erreichen negativer Temperaturwerte 
im Herbst laufen die Abflufiganglinien aller nordsibirischen FlÃ¼ss relativ gleichmaflig aus. 
Von allen ostsibirischen FlÃ¼sse entwÃ¤sser einzig die Lena das ganze Jahr Ã¼be in die 
Laptewsee. Zudem weist die Lena die hÃ¶chste Abflufiwerte auf. Maximale Tagesmittel 
des Abflusses erreichen bis zu 215 - 103 m3s"' (1989). Die Abfluflwerte der anderen FlÃ¼ss 
sind aufgrund der kleineren EinzugsgebietsflÃ¤ch geringer. In den Wintermonaten frieren 
diese FlÃ¼ss meist bis zum Boden durch. Von allen untersuchten sibirischen FlÃ¼sse weist 
der Anabar die niedrigsten Abflufimittelwerte auf. Abflukpitzen in den Sommermonaten 
ereignen sich an allen sibirischen FlÃ¼sse mit unt,erschiedlicher HÃ¤ufigkeit 
3.2 Abflufiegime sibirischer FlÅ¸ss 
Tabelle 3.2 beinhaltet charakteristische Kennzahlen Ã¼be die Zeitpunkte des Einsetzens 
der Hochwasserwelle und des Erreichens der primÃ¤re Abfluhpitze. Das Einsetzen des 
Schmelzhochwassers wird durch die Verwendung von Schwellenwerten bestimmt, die je 
nach Einzugsgebiet variieren. 
Die GegenÃ¼berstellun der deskriptiven Kennwerte zeigt, daÂ die Hochwasserwellen die 
Mundungsgebiete im Mittel zu verschiedenen Zeitpunkten erreichen. Das F r ~ h j ~ h r s h o c h -  
Wasser setzt in den ostsibirischen Flufieinzugsgebieten Indigirka und Kolyma im langjÃ¤h 
rigen Mittel bereits am 22. Mai ein (Kalendertag 142). Das sind ca. 6 bis 11 Tage vor dem 
Beginn des Hochwassers der in die Laptewsee mundenden FlÃ¼sse Im Bereich der west- 
lichen Laptewsee treten die Hochwasserwellen von Khatanga und Anabar im langjÃ¤hrige 
Mittel erst Anfang Juni auf. Die Standardabweichungen fÃ¼ das Erreichen der Hochwasser- 
welle schwanken geringfÃ¼gi zwischen 4 und 6 Tagen. Das Erreichen des AbfluÂ§maximum 
kann zwischen 5 und 9 Tagen vom jeweiligen Mittelwert abweichen. 
Tabelle 3.2: Charakteristische Lage- und StreuungsmaÃŸ der Schmelzhochwasser an ver- 
schiedenen Pegeln im Zeitraum 1979 bis 1994. Dargestellt sind arithmetische Mittelwerte 
(z), Extremwerte (xmm xmin) und Standardabweichungen (s) der Zeitpunkte (Kalender- 
tag) des Einsetzens der Hochwasserwelle und des Erreichens des Abfluf3maximums wÃ¤hren 
der Schneeschmelze: Khatanga (Khatanga), Anabar (Saskylakh), Olenek (Sukhana), Lena 
(Kyusyur), Yana (Ubileynaya), Indigirka (Vorontsovo), Kolyma (Kolymskaya). Datenquelle: 
GRDC. 
FluÃ Einsetzen der Hochwasserwelle Erreichen des AhfluÃŸmaximum 
V 
Anaharb 153" 163 145 5.4 163 173 151 6.3 
Olenek l4se 158 133 6.2 156 168 148 5.6 
Lena l48f 159 140 5.2 158 169 148 5.7 
Yana 146g 158 128 6.6 154 165 141 5.6 
Indigirka 142" 150 138 4.1 159 168 151 4.4 
Kolyma 144i 154 134 5.1 158 178 148 8.1 
Bezugszeitraurn: "1982-1991, "1980-1994 
Schwellenwerte in rn3s-I:  "1000, "10, <'50, f 10000, gl0,  "20, Â¥50 
3.2.2 Interannuale VariabilitÃ¤ des Abflusses 
Ebenso groi3 wie die saisonale VariabilitÃ¤ sind die interannualen Schwankungen des Ab- 
flusses. Die zwischenjÃ¤hrlich VariabilitÃ¤ wird durch die Darstellung der mittleren tÃ¤g 
lichen AbflÃ¼ss in den Isoplethendiagrammen ersichtlich (Abb. 3.10). Hier werden auch 
die durch die plÃ¶tzlic einsetzende Schneeschmelze verursachten raschen Anstiege der 
AbflÃ¼ss deutlich. An allen mittel- und ostsibirischen FlÃ¼sse sind in den Zeitreihen 
der Tagesabflusse zyklische Variationen im Einsetzen der Hochwasserwelle zu erkennen. 
Launiainen et al. (2001) vermuten einen starken Zusammenhang zwischen der Variabi- 
litÃ¤ der North Atlantic Oscillation (NAO) bzw. der Arctic Oscillation (AO) und der 
VariabilitÃ¤ der Jahresabflufiwerte nordsibirischer Flusse. 
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Abbildung 3.10: Isoplethendiagramme des mittleren tÃ¤gliche Abflusses [m3 ssl] im Zeit- 
raum 1979 bis 1994. Dargestellt sind die Originalreihen von Lena am Pegel Kyusyur (links) 
und Kolyma am Pegel Kolymskaya (rechts). Datenquelle: GRDC. 
Im zeitlichen Auftreten der Hochwasserwellen sind an allen FlÃ¼sse im Untersuchungs- 
gebiet (vgl. Anhang B.1) nur geringe Abweichungen zu erkennen. Ein extrem spÃ¤te 
Einsetzen der Hochwasserwelle findet 1987 statt. Dagegen erreicht 1990 die durch die 
Schneeschmelze bedingte Hochwasserwelle die OberlÃ¤uf der FlÃ¼ss zu einem sehr frÃ¼he 
Zeitpunkt. 
In Abbildung 3.11 sind die Zeitreihen der auf den Mittelungszeitraum (1979 bis 1994) be- 
zogenen Anomalien der Monatsmittel der mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼sse der lineare Trend 
und das jeweilige 95 %-Prognoseintervall zusammengefafit. 
Die Abfluozeitreihen der untersuchten FlÃ¼sse ausgenommen Indigirka, weisen einen po- 
sitiven Trend auf. Die Zunahme der Monatsmittel der mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ss ist 
nicht fÃ¼ alle Fliisse statistisch signifikant. Der Mann-Kendall-Trendtestwert betrÃ¤g fÃ¼ 
die Abfluowerte von Anabar am Pegel Saskylakh 2.19 (Signifikanz = 97.18%), Olenek am 
Pegel 7.5 km stromabwÃ¤rt der MÃ¼ndun des Pur 2.86 (Signifikanz = 99.58%), Yana am 
Pegel Ubileynaya 2.98 (Signifikanz = 99.71%) und Kolyma am Pegel Kolymskaya 2.31 
(Signifikanz = 97.93%). Die Trends der Abf luher te  von Lena am Pegel Kyusysur und 
von Indigirka am Pegel Vorontsovo sind statistisch nicht signifikant. 
Die Abweichungen der Monatsmittel der mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ss zeigen in den ein- 
zelnen Monaten unterschiedlich starke Trends. Die Monate Mai und Juni sind an den 
meisten ostsibirischen FlÃ¼sse durch einen positiven Trend gekennzeichnet, d.  h. einer Zu- 
nahme des Abflusses im FrÃ¼hsomme (vgl. Kapitel 7). Im September nehmen die AbflÃ¼ss 
an allen FlÃ¼sse im Zeitraum von 1979 bis 1994 ab. 
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Abbildung 3.11: Zeitreihen der Anomalien des Abflusses [m3 s l ]  von Lena am Pegel Kyu- 
sysur (oben links), Yana am Pegel Ubileynaya (oben rechts), Indigirka am Pegel Vorontso- 
vo (unten links) und Kolyma am Pegel Kolymskaya (unten rechts) im Zeitraum 1979 bis 
1994. Dargestellt sind die auf den Mittelungszeitraum (1979 bis 1994) bezogenen Abwei- 
chungen der Monatsmittel von den mittleren monatlichen AbflÃ¼ssen der lineare Trend und 
das 95%-Prognoseintervall. Mann-Kendall-Trendtestwert (M/K): Lena (M/K = 1.13), Yana 
(M/K = 2.98), Indigirka (M/K = 0.78). Kolyma (M/K = 2.31). Datenquelle: GRDC. 
Der anthropogene Einflufl (Begradigungen, Stauseen, Wasserentnahme) auf die hydrolo- 
gischen VerhÃ¤ltniss ist aufgrund der geringen BevÃ¶lkerungsdicht an den ostsibirischen 
FlÃ¼sse nach Dynesius und Nilsson (1994) an der Lena als moderat und an den anderen 
FlÃ¼sse als gering e i n z ~ s c h ~ t z e n .  
3.2.3 AbfluÃŸsumme 
Fiir den Festeisaufbruch vor den MÃ¼ndungsgebiete ist nicht allein der Zeitpunkt des 
Eintreffens der Hochwasserwelle oder die HÃ¶h des einzelnen AbfluÂ§maximum von Be- 
deutung. Vielmehr bestimmt im Zeitraum von Mai bis Juli die Abflufimenge mit ihren 
Eigenschaften, wie beispielsweise Wassertemperatur und StrÃ¶mungsgeschwindigkeit die 
Ausdehnung der SÃ¼flwasserfahn auf dem Schelf und damit den RÃ¼ckgan der Festeis- 
decke. 
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Abbildung 3.12: Kumulierte TagesabfluÂ§summe [km3] einzelner Jahre von Lena (oben 
links), Yana (oben rechts), Indigirka (unten links) und Kolyma (unten rechts) iin Zeit- 
raum 1979 bis 1994. Die fettgedruckte Linie stellt die Zeitreihe der mittleren kumulierten 
TagesabfluÂ§summ dar. Maximale und minimale AbfluÃŸsuinme sind durch die Jahreszahl 
gekennzeichnet. Datenquelle: GRDC. 
Beispielhaft sind in Abbildung 3.12 die Zeitreihen der k~muliert~en TagesabfiuÂ§summe 
fÃ¼ verschiedene sibirische FlÃ¼ss im Zeitraum von 1979 bis 1994 dargestellt. Auffallend 
ist der starke Anstieg der Abflufisummen an Lena und Kolyma. Dagegen verlaufen an 
Yana und Indigirka die Anstiege der kumulierten Tagesabfl~iflsu~nmen. bedingt durch die 
geringe winterliche Schneedecke und gebietsspezifische Faktoren, flacher. UngefÃ¤h 80% 
des Jahresabflusses erfolgt in den Monaten Juni bis August. Die Lena ent,wÃ¤sser bis Au- 
gust ca. 422 km3 Fluflwasser in die Lapt,ewsee. An Indigirka und Koly~na erreichen die 
mittleren kumulierten AbfluÂ§suni~nei etwa 41 km3 bzw. 77 km3. 
Die Abfluflsummen in den einzelnen Monaten von Mai bis September und ihre Standard- 
abweichungen sind in Tabelle 3.3 zusammengefafit. Die hohen Standardabweichungen im 
Mai sind auf den variierenden Zeitpunkt des Einsetzens der Hocl~wasserwelle zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren In der Laptewsee dominiert in allen Monaten der Fluflwassereintrag der Lena. 
Zum Teil liegen die Abfluflsummen der Lena mehr als 90% Ã¼be den AbflÃ¼sse der iibri- 
gen FlÃ¼sse In der Ostsibirischen See Ã¼berwieg der FluÂ§wassereintra von Indigirka und 
Kolyma im Vergleich zu den anderen FlÃ¼ssen Dabei sind die AbfluÂ§summe der Kolyma 
etwa doppelt so hoch wie die der Indigirka. 
3.2 A bflufli-esime sibirischer FlÃ¼ss 
Tabelle 3.3: Mittelwerte (3) und Standardabweichungen (s) der Summen des Abflusses 
fÃ¼ die Monate (Mai - September) an verschiedenen Pegeln im Zeitraum 1979 bis 1994, 
abgeleitet aus mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ssen Khatanga (Khatanga), Anabar (Saskylakh), 
Olenek (7.5 km stromabwÃ¤rt der MÃ¼ndun des Pur),  Olenek (Sukhana), Lena (Stolb), Lena 



































































'Â¥7. km stromabwÃ¤rt der MÃ¼ndun des Pur,  "Sukhana, '^Stolb, dKyusyur 
Tabelle 3.4 beinhaltet die saisonale Verteilung [%] der mittleren Monatssummen (1979 
bis 1994) des Abflusses, abgeleitet aus den mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼sse an verschiedenen 
Pegeln im Untersuchungsgebiet. In den Wintermonaten entwÃ¤sser nur die Lena und die 
Kolyma in die Laptewsee bzw. Ostsibirische See, An den anderen FlÃ¼sse betrÃ¤g der 
Anteil am Jahresabflufl nur wenige Prozent. 
Tabelle 3.4: Saisonale Verteilung der mittleren Monatssummen des Abflusses [%] an ver- 
schiedenen Pegeln im Zeitraum 1979 bis 1994, abgeleitet aus mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ssen 
In Klammern ist der auf die Monate bezogene Anteil am Jahresabflufl dargestellt: Kha- 
tanga (Khatanga), Anabar (Saskylakh), Olenek ("7.5 km stromabwÃ¤rt der MÃ¼ndun des 
Pur), Olenek ("Sukhana), Lena (9 to lb)  Lena (^Kyusyur), Yana (Ubileynaya), Indigirka 
(Vorontsovo), Kolyma (Kolymskaya). Die mittleren Jahressummen wurden fÃ¼ den Zeit- 
raum 1979 bis 1994 aus den mittleren tÃ¤gliche AbflÃ¼ssen fÃ¼ den langjÃ¤hrige Mittelwert 
aus den mittleren monatlichen AbflÃ¼sse abgeleitet. Datenquelle: GRDC, SHI. 
FluÃ Anteil am JahresabfluB [%I Mittlere Jahressumme 
Winter FrÃ¼hjah Sommer Herbst 1979 bis 1994 langjÃ¤hri 
XI-V VI VII-VIII IX-X [109 m3] [109 m3] 
Khatangae 0.56 (0.08) 40.52 (40.52) 48.82 (24.41) 10.10 (5.05) 80.41 69.24 
Anabarf 1.68 (0.24) 58.57 (58.57) 29.63 (14.82) 10.12 (5.06) 14.16 13.73 
Olenekag 4.85 (0.69) 56.75 (56.75) 26.96 (13.48) 11.44 (5.72) 33.57 32.58 
Olenekb 7.22 (1.03) 53.22 (53.22) 26.60 (13.30) 12.96 (6.48) 22.61 21.61 
Lena' 11.71 (1.67) 33.82 (33.82) 35.53 (17.77) 18.94 (9.47) 482.97 477.95 
Lenad 12.54 (1.79) 36.39 (36.39) 33.26 (16.63) 17.81 (8.91) 537.22 523.15 
Yana 3.24 (0.46) 34.40 (34.40) 47.13 (23.57) 15.23 (7.62) 32.63 32.65 
Indigirka 2.22 (0.32) 28.20 (28.20) 50.54 (25.27) 19.05 (9.53) 51.51 50.30 
Kolyma 8.57 (1.22) 38.22 (38.22) 35.37 (17.69) 17.84 (8.92) 96.57 - 
Bezugszeitraurn: '1982-1991, 1980-1994, g1979-1992 
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Die in die westliche Laptewsee entwÃ¤ssernde FlÃ¼ss haben mit Ausnahme der Khatanga 
mit Ã¼be 50% den grÃ¶fite Anteil am Jahresabflufi im Juni. An den weiter ostwÃ¤rt ge- 
legenen FlÃ¼sse Lena, Yana, Indigirka und Kolyma werden auch in den Sommermonaten 
(Juli bis August) hohe Abflufisummen gemessen. Der Jahresabflufi der in die Laptewsee 
entwÃ¤ssernde FlÃ¼ss betrÃ¤g im langjÃ¤hrige Mittel ca. 700 km3 (0.022 Sv). Davon ent- 
fallen etwa 75% auf die Lena. In der Ostsibirischen See betrÃ¤g die Jahressumme des 
Flufiwassereintrages rund 150 km3. Zur ErgÃ¤nzun sei darauf verwiesen, daÂ die meteoro- 
logischen Jahreszeiten in arktischen Gebieten (s. Tabelle 3.4) durch eine unterschiedliche 
Anzahl von Monaten geprÃ¤g sind. Zur Verdeutlichung sind in den Klammern die auf die 
Monate bezogenen Anteile des Abflusses am Jahresabflufl zusammengestellt. 
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In diesem Kapitel werden zunÃ¤chs die Struktur des eindimensionalen Festeismodells und 
alle fÃ¼ das Schmelzen des Festeises relevanten thermodynamischen Prozesse erlÃ¤uter 
(Kapitel 4.1). In Kapitel 4.2 werden neben den atmosphÃ¤rische AntriebsgrÃ¶aen abgelei- 
tet aus den Reanalysen des ECMWF und der NCEPINCAR, alle im Festeismodell verwen- 
deten Parametrisierungen zur Berechnung der Energiebilanzkomponenten vorgestellt. Es 
werden mehrere ParametrisierungsansÃ¤tz fÃ¼ einzelne Terme der Energiebilanzgleichung 
sowie AntriebsdatensÃ¤tz der NCEPINCAR- und ECMWF-Reanalysen miteinander ver- 
glichen und deren Auswirkungen auf die Modellergebnisse untersucht (Kapitel 4.3). An- 
hand dieser SensitivitÃ¤.tsstudie kÃ¶nne die optimalen Parametrisierungen gewÃ¤hl wer- 
den, um eine mÃ¶glichs realistische Simulation der zeitlichen VerlÃ¤uf der Festeisdicken in 
den ostsibirischen Randmeeren zu erreichen. 
4.1 Struktur des thermodynamischen Modells 
Das in dieser Arbeit verwendete eindimensionale thermodynamische Festeismodell ist ei- 
ne Variante des Meereismodells von Searcy et  al. (1996) und basiert auf AnsÃ¤tze der in 
Maykut (1978) und Maykut und Perovich (1987) formulierten Energiebilanz an der Grenz- 
flÃ¤ch AtmosphÃ¤re-Ozean Es wurde ursprÃ¼nglic von Dean et al. (1993) fÃ¼ eine Studie 
am Festeis in der NÃ¤h des Mackenziedeltas konzipiert und mit Hilfe von fernerkund- 
liehen Beobachtungsdaten, hydrometeorologischen Daten sowie Beobachtungen wÃ¤hren 
einer Feldkampagne im FrÃ¼hsomme 1991 von den Autoren getestet. 
Das Energiebilanzmodell wurde fÃ¼ diese Arbeit hinsichtlich der Parametrisierungen und 
EingangsgrÃ¶fle modifiziert. Es berechnet die Schmelzraten an der Ober- und Untersei- 
te des Festeises in der NÃ¤h von Fluf3mÃ¼ndungsgebieten Gefrierprozesse werden dage- 
gen nicht mit einbezogen. Als Ausgangsgleichung zur Berechnung der Schmelzrate an 
der Oberseite dient die Energiebilanzgleichung fÃ¼ eine mit Flufiwasser Ã¼berflutet bzw. 
nichtÃ¼berflutet FesteisoberflÃ¤.che Die Bestimmung der OberflÃ¤chentemperatu T. er- 
folgt aufgrund der NichtlinearitÃ¤ der Energiebilanzgleichung mit Hilfe eines iterativen 
LÃ¶sungsverfahrens An der Festeisunterseite werden die Schmelzraten aus dem WÃ¤rme 
eintrag durch das Flufiwasser und den Ozean berechnet. Dynamische Prozesse wie Wind- 
anschub und ozeanische StrÃ¶mungen welche die Bewegung und Verformung (z.B. Diver- 
genzen, Pref3eisrÃ¼ckenbildung des Meereises beeinflussen, werden fÃ¼ das Festeismodell 
nicht berÃ¼cksichtigt Das Festeis wird als sedimentfrei angenommen. In der RealitÃ¤ trifft 
dies nur zum Teil zu, da  beim Gefriervorgang auf den flachen Schelfen die in einer un- 
terkÃ¼hlte WassersÃ¤ul gebildeten Eiskristalle (,,frazil ice") auf dem Weg zur OberflÃ¤ch 
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Sedimentpartikel mitnehmen und sich an der OberflÃ¤ch zu einer mit Sedimenten angerei- 
cherten Eismatrix anreichern (,,suspension freezing"). Der WÃ¤rmeleitungsstro durch das 
Festeis verbindet, bei vorgegebener OberflÃ¤chen und Schelfwassertemperatur, die beiden 
Energiebilanzgleichungen an der Ober- und Unterseite des Eises. 
Neben den Modelldaten aus den Reanalyseprojekten des ECMWF und der NCEP/NCAR 
bilden AbfluÃŸdate verschiedener sibirischer FlÃ¼ss sowie MeÃŸgrÃ¶Ã aus dem synop- 
tischen Meldenetz die Grundlage fÃ¼ die Strahlungsparametrisierungen und die Berech- 
nung der turbulenten WÃ¤rmestrÃ¶ sowie des WÃ¤rmeeintrage durch das Flufiwasser. 
Abweichend vom ursprÃ¼ngliche Modell wird in dem hier weiterentwickelten Festeismodell 
eine Schneedecke und damit auch der verÃ¤ndert WÃ¤rmestro durch das Festeis und 
den Schnee sowie der WÃ¤rmeeintra durch das kontinentale SÃ¼ÃŸwass berÃ¼cksichtigt 
Die Parametrisierungen der StrahlungsstrÃ¶me die Anfangswerte der Festeisdicke und 
SchneehÃ¶he die Berechnung der Albedo von Eis und Schnee sowie die BerÃ¼cksichtigun 
der Luftfeuchtigkeit sind verbessert. Als Eingangswerte werden keine klimatologischen 
JahresgÃ¤nge sondern Tagesmittel der Jahre 1979 bis 1994 verwendet. 
Folgende Para,metrisierungen und EingangsgrÃ¶fie werden in diesem Festeismodell zusÃ¤tz 
lich verwendet: 
0 Solare Strahlung (Globalstrahlung) nach Zillman (1972), Bennett (1982) und Shine 
(1984), ergÃ¤nz durch Wolkenkorrekturfaktoren nach Laevastu (1960) und Bennett 
(19821, 
Jahreszeitliche Variation der solaren Strahlung infolge des wechselnden Abstandes 
zwischen Erde und Sonne sowie Deklination der Sonne nach VDI 3789 (1994)) 
Partialdruck des Wasserdampfes Ã¼be Eis und Wasser nach Sonntag (1994), 
0 OberflÃ¤chen und eisdickenabhÃ¤ngig Berechnung der Albedo nach Shine und 
Henderson-Sellers (1985), Flato und Brown (1996) und Perovich et al. (1998)) 
EmissionsvermÃ¶ge der AtmosphÃ¤r nach KÃ¶nig-Lang1 und Augstein (1994)) 
WÃ¤rmeleitungsstro durch Festeis und Schnee nach Semtner (1976), 
WÃ¤rmeeintra durch Flufiwasser nach Dean et al. (1993)) 
Ozeanischer WÃ¤rmestrom abgeleitet aus dem gekoppelten Meereis-Ozean-Modell 
NAOSIM (North Atlantic/Arctic Ocean Sea Ice Model) der Stiftung Alfred-Wegener- 
Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, 
AtmosphÃ¤risch Reanalysedaten des ECMWF- und der NCEPINCAR, 
Anfangswerte der Festeisdicke nach Zubov (1963) und 
Anfa,ngswerte der SchneehÃ¶h aus dem NCEP/DOE-AMIP-11-Reanalyseprojekt. 
4.1 Struktur des thermodynamischen Modells 
Den Hintergrund fÃ¼ die Modellierung des frÃ¼hsommerliche Festeises liefern die physika- 
lischen Eigenschaften von Meereis sowie die charakteristischen atmosphÃ¤rische und oze- 
anischen Bedingungen, die in den KÃ¼stenregione der Laptewsee und der Ostsibirischen 
See vorherrschen. Je  nach geographischer Lage des Festeisgebietes ergeben sich durch den 
zeitlich variierenden Eintrag der Strahlungs- und WarmestrÃ¶m aus der AtmosphÃ¤re dem 
ozeanischen WÃ¤rmestro und dem WÃ¤rmeeintra durch das FluÂ§wasse unterschiedlich 
starke Schmelzprozesse an der Unter- und Oberseite des Eises. FÃ¼ die Simulation der 
Festeisdicke wÃ¤hren der Ablationsphase lassen sich drei FÃ¤ll schematisch unterscheiden 
(s. Abb. 4.1): 
Schmelzen von Ã¼berflutete Festeis in der NÃ¤h der FluÃŸmÃ¼ndungsgebie - haupt- 
sÃ¤chlic verursacht durch die starke Absorption kurzwelliger Strahlung an der obe- 
ren, mit FluÃŸwasse bedeckten Eisflache und den WÃ¤rmegewin an der Eisober- und 
-unterseite aufgrund des Flufiwassereintrages (Fall I), 
Schmelzen von schneebedecktem bzw. blankem Festeis in unmittelbarer NÃ¤h zum 
Ã¼berflutete Festeis - verursacht durch den atmosphÃ¤rische WÃ¤rmegewin und nur 
zu einem geringeren Umfang durch die Ablation an der Eisunterseite aufgrund des 
FluÂ§wassereintrages 
e Schmelzen von schneebedecktem bzw. blankem Festeis ohne Einwirkung des FluÂ§ 
Wassers - verursacht durch den atmosphÃ¤rische WÃ¤rmegewin oder zusÃ¤tzlic 
durch den ozeanischen Wiirmestrom an der Festeiskante in der NÃ¤h der Polyn- 
Jen (Fall 111). 
4.1.1 Energiebilanz und Eiswachstum 
Die Formulierung der thermodynamischen Prozesse durch die Energiebilanz geht auf 
AnsÃ¤tz aus den 70er Jahren zurÃ¼c (Maykut und Untersteiner, 1971; Semtner, 1976; 
Parkinson und Washington, 1979) und gilt heute als Standard bei der Beschreibung der 
Thermodynamik in Meereismodcllen. Der Energiebilanzansatz beschreibt das thermody- 
namische Wachstum als Bilanz der Strahlungs- und WÃ¤rmestrÃ¶ in bzw. aus dem Eis. 
Das Gefrieren wird als positives Wachstum, Schmelzen als negatives Wachstum bezeich- 
net. In die Terme zur Berechnung der Energiebilanz gehen verschiedene atmosphÃ¤rische 
ozeanische und hydrologische AntriebsgrÃ¶ÃŸ ein. Die einzelnen Terme werden Ã¼berwie 
gend durch Parametrisierungen bestimmt, die einen gewissen Unsicherheitsbereich auf- 
weisen und somit Fehler in der Simulation der Eisdicke bewirken kÃ¶nnen 
Der Nettoenergieeintrag pro Zeit und Flache (Qn)  in die ozeanische Deckschicht und deren 
Meereisscliicht setzt sich aus einem atmosphÃ¤rische Anteil Qa, einem ozeanischen Anteil 
Qo und einem Anteil Q,., der durch den Flufiwassereintrag gegeben ist, zusammen: 
Jedes Glied in dieser Bilanz entspricht einer Energiestromdichte in W m 2 .  Diese werden 
im weiteren wieder als StrÃ¶m bezeichnet. Durch Gefrieren und Schmelzen wird soviel 
latente WÃ¤rm pro Zeit freigesetzt bzw. gebunden Qm daÂ die Energiebihnz der Deck- 
schicht einschliefilich des darin befindlichen Meereises gerade ausgeglichen ist (Parkinson 
und Washington, 1979). Es gilt: 
Q a + Q o + Q r + Q m = Q  
mit 
Dabei wird die zeitliche Ã„nderun der Eisdicke durch 9V9t beschrieben, pf, ist die Dich- 
te von Festeis, ps die Dichte von Schnee und Lf die spezifische UmwandlungswÃ¤rm 
(SchmelzwÃ¤rme von Festeis bzw. Schnee. 
Der atmosphÃ¤risch Anteil des WÃ¤rmeeintrage ist durch die Gesamtstrahlungsbilanz, 
d .  h. die Summe aller positiven und negativen kurz- und langwelligen StrahlungsstrÃ¶me 
und die StrÃ¶m des turbulenten WÃ¤.rmetransporte gegeben. Der EinfluÂ von Wolken auf 
die Strahlungsprozesse wird berÃ¼cksichtigt 
Die atmosphÃ¤rische Terme der Energiebilanz (Gleichung 4.4) sind die einfallende und re- 
flektierte Globalstrahlung (Rs,\, Rs,+), die abw5rts gerichtete Wgrmestrahlung der Atmo- 
sphÃ¤r (Gegenstrahlung) Ri4 und die WÃ¤rmestrahlun der FesteisoberflÃ¤ch (thermische 
Ausstrahlung) R1,+ sowie der fÃ¼hlbar (Qh) und latente (Qe) WÃ¤rmestro in der Atrno- 
sphÃ¤re 
Die StrÃ¶m der langwelligen Ausstrahlung und die turbulenten atmosphÃ¤rische WÃ¤rme 
transporte sind abhÃ¤ngi von der OberflÃ¤chentemperatu des Festeises. 
Nach Semtner (1976) wird die Energiebilanz zur genaueren Behandlung der an der Unter- 
und Oberseite des Festeises auftretenden EnergiestrÃ¶m in zwei Bilanzen aufgeteilt. FÃ¼ 
die obere (Index sfc), atmosphÃ¤risch GrenzflÃ¤ch des Festeises gilt 
4.1 Struktur des thermodynamischen Modells 
fÃ¼ die untere (Index btm) ,  ozeanische GrenzflÃ¤ch des Festeises ergibt sich 
wobei Qo der turbulente fÃ¼hlbar ozeanische WÃ¤rmestrom Qr der turbulente fÃ¼hlba 
re WÃ¤rmestro des FluÃŸwasser und Qc der WÃ¤rmeleitungsstro an der oberen bzw. 
unteren Seite des Festeises ist. Eine Ã„nderun der Eisdicke um 1cm entspricht einem 
Nettoenergiestrom von Qn w 35 Wm-2. 
Die Temperatur an der Unterseite des Festeises Tb wird durch den Gefrierpunkt von Meer- 
wasser (Tf,,,,) beschrieben. In vielen Meereismodellen wird die Gefrierpunktstemperatur 
von Meerwasser, die durch die im Schelfwasser gelÃ¶ste Salze erniedrigt ist, bei Auftreten 
einer Eisdecke konstant gehalten (meist T f S w  = 271.29K (-1.86OC)). In diesem Ansatz 
wird die zeitliche VerÃ¤nderun des Salzgehaltes und damit die Ã„nderun der Gefrier- 
punktstemperatur des ozeanischen Schelfwassers durch Mischung mit dem eingetragenen 
FluÃŸwasse beriicksichtigt. 
Basales Schmelzen tritt, ein, wenn Qo + Qr - Qc > 0 gilt. Der geringe ozeanische WÃ¤rme 
strom an der Festeisunterseite kann bis zum Einsetzen der Hochwasserwelle Ende Mai 
bzw. Anfang Juni kein basales Schmelzen verursachen. Erst mit dem Beginn des advek- 
tiven SÃ¼fiwassereintrage unter die Festeisschicht beginnen die Schmelzprozesse an der 
Festeisunterseite. 
Die Temperatur an der Oberseite des Festeises T. wird diagnostisch bestimmt. Die Ober- 
flÃ¤chentemperatu ist durch die Schmelztemperatur des nahezu salzfreien Festeises bzw. 
der dem Eis auflagernden Schneedecke = 273.15K nach oben beschrÃ¤nkt Solange 
die Bedingung T. < T f U  erfÃ¼ll werden kann, stellt sich T. im Modell so ein, daÂ mit 
Qa + Qr + Qc = 0 die Energiebilanz fÃ¼ die Oberseite des Festeises erfÃ¼ll ist. Es findet bis 
zu diesem Zeitpunkt noch kein Schmelzen stat t  und der atmosphÃ¤,risch Energieeintrag 
wird durch Qc nach unten durch das Eis abgeleitet. Ergibt sich jedoch aus Qa+QT+Qc = 0 
eine OberflÃ¤chentemperatu T. > T f a ,  so tritt Schmelzen an der Eisoberseite ein und es 
wird im Modell T. = Tf ,a  gesetzt. Der EnergieÃ¼berschu Qa + QT + Qc > 0 muÂ durch 
die gebundene latente SchmelzwÃ¤rm p f i s  L f  (dh/dt)sfc,  also Schmelzen des Festeises oder 
Schnees an der OberflÃ¤che ausgeglichen werden. 
Die gesamte thermodynamisch bedingte EisdickenÃ¤nderun Sh wird durch 
beschrieben. 
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4.1.2 Festeis mit Schneeauflage 
Meereis ist in den Wintermonaten fast immer mit Schnee bedeckt. In den ostsibirischen 
Randmeeren schmilzt die Schneeschicht im Sommer in den meisten Regionen vollstgndig. 
Eine auf dem Meereis auflagernde Schneedecke hat eine wichtige klimarelevante Eigen- 
schaft. Die SclineeoberflÃ¤ch weist eine hÃ¶her Albedo als blankes Meereis auf (s. Kapitel 
4.2.3). Durch die starke Reflexion der solaren Strahlung verringert Schnee die Absorption 
der kurzwelligen Einstrahlung an der OberflÃ¤ch des Eises erheblich. Die Transmissi- 
on dieser Stmhlung durch die Schneedecke in das Festeis ist vernachlÃ¤ssigba klein. Die 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von Schnee ist um einen Faktor sieben kleiner als die des Meereises. 
Dadurch wird der WÃ¤rmestro vom Ozean durch das Meereis und die Schneedecke zur 
AtmosphÃ¤r deutlich reduziert. Aufgrund der wÃ¤rmeisolierende Wirkung reduziert be- 
re i t .~  eine dÃ¼nn Schneeschicht den WÃ¤rmeleitungsstro und verhngsamt somit an der 
Oberseite die Schmelz- und Gefrierrate des Eises. 
Die Umwandlung von Schnee in meteorisches Eis durch eine negative FreibordhÃ¶h (Flu- 
tungseffekt) spielt in der Arktis nur eine untergeordnete Rolle. Insbesondere in den Fest- 
eisgebieten der sibirischen Schelfmeere liegt die Meereis-Schnee-GrenzflÃ¤ch selten unter- 
halb der Wasserlinie, da  das Eis in diesen Regionen relativ dick und die Schneeauflage 
~erhÃ¤ltnism~fli  gering ist. 
4.1.3 WÃ¤rmeleitungsstro 
Die Berechnung des WÃ¤rmeleitungsst.rome wird in Anlehnung an das Nullschichtenmodell 
von Semtner (1976) formuliert. In diesem vereinfachten Ansatz werden homogene ther- 
mische Eigenschaften und lineare vertikale Temperaturprofile innerhalb des Festeises sowie 
innerhalb der eventuell vorhandenen Schneeaufla,ge angenommen. Horizontale WÃ¤rmelei 
tung wird vernachlÃ¤ssigt Die Annahme eines linearen Temperaturprofils zur Berechnung 
des Warmeleitungsstromes ist fÃ¼ das kÃ¼stennah Festeis nÃ¤herungsweis gerechtfertigt, 
da die EingangsgrÃ¶fle fÃ¼ die Parametrisierungen nur als Tageswerte vorliegen und das 
Festeismodell mit einem Zeitschritt von einem Tag rechnet. 
In diesem Modell besitzen das Festeis und der Schnee keine WÃ¤rmekapazitÃ¤ d.h. die 
Speicherung von WÃ¤rm innerhalb des Meereises wird nicht berÃ¼cksichtigt Da interne 
WÃ¤rmequelle und -senken vernachlÃ¤ssig werden und ein lineares Temperaturprofil an- 
genommen wird, ist der Warmestrom durch das Festeis Q C  und den Schnee Qc, eine 
Funktion der WarmeleitfÃ¤higkeite A f i  fÃ¼ Festeis und As fÃ¼ Schnee, des Temperatur- 
gradienten zwischen der Ober- und Unterseite des Eises bzw. Schnees (Tofi,To,) und der 
Festeisdicke hf i  und SchneehÃ¶h h.: 
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Die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke des salzarmen Festeises wird als Funktion der Eistemperatur 
TJi [ K ]  nach einer empirischen Gleichung von Yen et al. (1991) berechnet: 
\ f  - 9 828 . e-o-oo57 Tf- 
2 -  . [W m-' K"']. (4.9) 
Die Schichtmitteltemperatur des Festeises ergibt sich nÃ¤herungsweis aus dem arithme- 
tischen Mittelwert der Temperaturen an der oberen und unteren Eisseite. 
Die Modifikation des WÃ¤rrneleitungsstrome Qc durch eine Schneeauflage wird dadurch 
beriicksichtigt, daÂ anstelle der tatsÃ¤chliche Festeisdicke hfi  mit einer hÃ¶here effek- 
tiven thermodynamischen Dicke h* gerechnet wird, die sich aus der SchneehÃ¶h und dem 
VerhÃ¤ltni der WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeit von Festeis und Schnee ergibt. Dann gilt 
mit 
4.1.4 Energiebilanzgleichungen der OberflÃ¤che 
Entsprechend der schematischen Darstellung der EnergiestrÃ¶m in Abbildung 4.1 werden 
die Energiebilanzen getrennt fÃ¼ die obere und untere Seite des Eises aufgestellt. Die Ter- 
me sind positiv, wenn sie zur UmsatzflÃ¤ch gerichtet sind, dagegen sind sie negativ, wenn 
sie von der UmsatzflÃ¤ch weggerichtet sind. Die Parametrisierungen und Berechnungen 
der einzelnen Terme werden in den Kapiteln 4.2.3 bis 4.2.5 beschrieben. 
GrenzflÃ¤ch Schnee/Festeis/FluÂ§wasser-AtmosphÃ¤ 
Die Energiebilanzgleichung an der Oberseite des blanken Festeises bzw. des mit Schnee 
oder FluÂ§wasse bedeckten Festeises ist gegeben durch 
Hierbei stehen die Terme aJi, a, und a^ , fÃ¼ die Albedo der auftretenden Oberf15chen 
Festeis, Schnee oder Wasser. Der Anteil der solaren Strahlung, welcher durch die Ober- 
flÃ¤ch nach dem Schmelzen der Schneedecke in die Festeisschicht dringt, kann in diesem 
vereinfachten Nullschichtenmodell nicht berechnet werden. Bei Ãœberflutun der Festeis- 
decke mit dem Fluf3wasser wird der WÃ¤rmeleitungsstro gleich null gesetzt, unter der 
Annahme, daÂ die Temperaturen an der Ober- und Unterseite des Festeises gleich sind. 
4 Festeismodell 
Aus der Summe der EnergiestrÃ¶m Fsfc an der Eisoberseite lÃ¤Â sich die Ã„nderun der 
Schnee- bzw. Eisdicke pro Tag mit Hilfe der volumetrischen UmwandlungswÃ¤rm bestiin- 
men 
GrenzflÃ¤ch Festeis-Ozean 
Die Energiebilanzgleichung an der Unterseite des Fest.eises lautet 
a + Q o - Q c = - p f i L f ( 9 h / 9 t )  fiir Q r + Q o - Q c > O  (4.14) 
und entsprechend der Summe der EnergiestrÃ¶m FMm a n  der Eisunterseite ergibt sich die 
Ã„nderun der Eisdicke aus 
Fall II Fall III 
Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der EnergiestrÃ¶m und der Struktur des 
eindimensionalen thermodynamischen Festeismodells. Dargestellt sind charakteristische 
ZustÃ¤nd des Festeises in der NÃ¤h der MÃ¼ndungsgebiet der sibirischen StrÃ¶m wÃ¤hren 
der Ablationsphase, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht werden: Fall I: von FluÂ§wasse 
Ã¼ber und unterflutetes Festeis; Fall 11: von FluBwasser ausschlieÂ§lic unterflutetes Festeis; 
Fall 111: von Flui3wasser unberÃ¼hrte Festeis. 
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4.1.5 Numerische Losung der Energiebilanzgleichung 
Die Oberflachentemperatur der Schneedecke bzw. des Festeises ist die einzige unbestimmte 
GrÃ¶Â in der Energiebilanz. Die nÃ¤herungsweis Nullstellenbestimmung in dem nichtlinea- 
ren Gleichungssystem bzw. die LÃ¶sun der Energiebilanzgleichung erfolgt mit Hilfe der 
Laguerre-Methode. Diese Methode ist ein Verfahren 3. Ordnung. Das Iterationsverfahren 
wird solange fortgesetzt, bis die Ã„nderunge der OberflÃ¤chentemperatu und der davon 
abhÃ¤ngige EnergiestrÃ¶m von einem Iterationsschritt zum anderen vernachlÃ¤ssigba klein 
geworden sind. Irn Gegensatz zur weit verbreiteten Methode nach Newton-Raphson muÂ 
fÃ¼ den ersten Zeitschrift kein SchÃ¤tzwer fÃ¼ die OberflÃ¤chentemperatu vorgegeben wer- 
den. In den nachfolgenden Zeitschriften wird die OberflÃ¤chentemperatu der jeweils vor- 
angegangen Berechnung zur LÃ¶sun der Energiebilanzgleichung verwendet. Das Verfahren 
liefert fÃ¼ frei wÃ¤hlbar Zeitschritte (hier At = 24 h ) die OberflÃ¤chentemperatur alle von 
der OberflÃ¤chentemperatu abhÃ¤ngige Terme sowie die eisdickenabhiingigen Komponen- 
ten der Energiebilanz. 
4.1.6 Bereitstellung der Anfangswerte und StandortgrÃ¶ÃŸ 
Als Anfangswerte mÃ¼sse dem eindimensionalen Festeismodell Angaben Ã¼be den Start- 
zeitpunkt der Rechnung (Jahr, K a l e n d e ~ t ~ g ) ,  das Zeitintervall, die SchneehÃ¶h auf dem 
Eis, die Festeisdicke, den Tag der Ãœberflutun des kÃ¼stennahe Festeises, die geogra- 
phische Lage des Untersuchungsgebietes sowie weitere Konstanten und Parameter zur 
VerfÃ¼gun gestellt werden. Einen Ãœberblic der im Modell verwendeten Parameter und 
Konstanten gibt Tabelle 4.1. 
Das Festeismodell enthÃ¤l eine prognostische SchneehÃ¶he wobei die AnfangshÃ¶h der 
Schneedecke dem Modell je nach Region vorgegeben wird. Diese ist aus den Simulations- 
ergebnissen des NCEP/DOE-AMIP-11-Rean&lyseprojektes abgeleitet (Kanamit,su et al., 
2000). Auf dem Meereis der Schelfmeere gemessene SchneehÃ¶he kÃ¶nne nicht bereitge- 
stellt werden, da  von der ehemaligen Sowjetunion betriebene Driftstationen nur in der 
zentralen Arktis (mehrjÃ¤hrige Eis) eingesetzt wurden (Warren et al., 1999). Satelliten- 
gestÃ¼tzt Fernerkundungssysteme erfassen die SchneehÃ¶he zur Zeit nur mit unzurei- 
chender Genauigkeit. Schneemessungen, die punktuell auf dem einjÃ¤hrige Eis entlang 
der sibirischen KÃ¼st gemacht wurden, liegen nur fÃ¼ den Zeitraum 1959 bis 1988 vor 
(Romanov, 1996). In der Laptewsee variieren die mittleren SchneehÃ¶he im April zwischen 
0.12m und 0.29m, in der Ostsibirischen See zwischen 0.30m und 0 . 4 2 ~ 1  (Anhang C.2). 
Die langjÃ¤hrige Monatsmittel der Reanalysen sind in guter Ãœbereinstimmun mit den 
in Romanov (1996) angegebenen MÃ¤chtigkeite der Schneedecke auf dem Meereis. 
Da. keine kontinuierlichen Messungen der Eisdicke in der sibirischen Arktis vorliegen und 
diese auch nicht aus Satellitendaten abgeleitet werden kÃ¶nnen wird die Eisdicke Anfang 
Mai aus der Frostgradzahl (FDD), d. h. aus den aufsummierten negativen Lufttempera- 
turen nach einer empirischen Beziehung von Zubov (1963) 
hb = -25 + d(25 + ho)2 + 8 F D D  (4.16) 
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Tabelle 4.1: Thermodynamische Parameter und physikalische Konstanten irn Festeis- 
modell. 
Konstanten und Parameter Symbol Wert, MaÃŸeinhei 
Dichte fÃ¼ salzarmes Festeis (geringes Gasvolumen) Pfi 910 kg m-3 
Dichte fÃ¼ FluÃŸwasse Pw 1000 kg m"3 
Dichte fÃ¼ kiistennahes Brackwasser, S = 5 ppt, T = - l0C bis 5'C Pw 1004 kg m-' 
Dichte fÃ¼ kiistennahes Brackwasser, S = 20 ppt, T = - l 0 C  bis 5'C Pw 1016 kg m-3 
Dichte fÃ¼ trockenen gesetzten Schnee PS 300 kg m-3 
Dichte fÃ¼ schmelzenden Schnee PS 350 kg m-3 
Dichte fiir schmelzenden nassen Schnee (ab SMMR-SSMJI Schmelzsignal) Pa 400 kg m-3 
Gaskonstante trockener Luft fit 287.05 J kg-'K-' 
Schmelztemperatur der nahezu salzfreien Schnee-JEisoberflÃ¤ch Tf.a 273.15 K 
Albedo fÃ¼ trockenen Schnee Cts 0.80 
Albedo fÃ¼ Ã¼berflutete Festeis CCw 0.15 
Langwelliger Emissionsgrad von Festeis &fi 0.99 
Langwelliger Emissionsgracl von Schnee E S  0.99 
Langwelliger Emissionsgrad von Wasser &W 0.97 
Mittlere kÃ¼stenparallel ozeanische StrÃ¶mungsgeschwindigkei VÃ 0.07 m s-I 
Mittlere kÃ¼stenfern StrÃ¶mungsgeschwindigkei der AbfluÃŸfahn VI 0.07 m s-' 
Mittlere kÃ¼stennah StrÃ¶mungsgeschwindigkei der AbfluÃŸfahn VI 0.40 ms" 
Spezifische latente WÃ¤rm fÃ¼ Verdunstung bei 273.15 K LU 2.501 . lo6 J kg-' 
Spezifische latente WÃ¤rm fÃ¼ Sublimation L, 2.834 - 10' J kg-' 
Spezifische SchmelzwÃ¤rm des salzarmen Festeises L f 333.66 - 10' J kg-' 
Spezifische WÃ¤rmekapazitÃ der Luft bei konstantem Druck und 273.15 K C P  1006 J kg-'I<-' 
Spezifische WÃ¤rmekapazitÃ des kÃ¼stennahe Brackwassers (AbfluÃŸfahne Cm 4125 J kg-'K-' 
Spezifische WÃ¤rmekapazitÃ des kÃ¼stenferne Brackwassers (AbfluÃŸfahne Cui 4000 J kg-'K-' 
Stefan-Boltzmann-Konstante (T 5 . 6 7 . 1 0 - ~  W m - 2  K-4 
Turbulenter Austauschkoeffizient fiir fÃ¼hlbar WÃ¤rm von FluÃŸwasse Cr 1 . 0 0 . 1 0 - ~  
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke fÃ¼ trockenen gesetzten Schnee ,L 0.27 W m - I  K-I 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke fÃ¼ schmelzenden Schnee ,L 0.31 Wm- '  K-I 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke fÃ¼ schmelzenden nassen Schnee As 0.47Wm-I K-' 
fiir verschiedene Untersuchungsgebiete berechnet (Anhang (2.3). Dabei ist ho die Eis- 
dicke zu Beginn der Rechnung (September). Die mittleren Festeisdicken betragen in der 
Laptewsee am Ende des Winters Ca.  1.80m1 in der Ostsibirischen See variieren sie zwischen 
1.90m im westlichen Teil und 1.76m im Ã¶stliche Teil. Die Festeisdicke in unmittelbarer 
MÃ¼ndungsnÃ¤ betrÃ¤g in allen Untersuchungsgebieten 2.20m (Dmitrenko, 2000, pers. 
Mitteilung). 
Die Anderung der OberflÃ¤chencigenschafte von trockenem zu feuchtem Schnee, welche 
als wichtige Information zur Parametrisierung der Schneealbedo benÃ¶tig wird, ist aus pas- 
siven Mikrowellendaten der SMMR- und SSM/I-Radiometer ableitbar (s. Kapitel 4.2.3). 
Robinson et al. (1992) zeigen, daÂ mit Hilfe von Fernerkundungsmethoden die rÃ¤umlich 
Verteilung des Einsetzens der Schneeschmelze auf arktischem Eis mit hinreichender Ge- 
nauigkeit fÃ¼ klimatologische Studien bestimmt werden kann. Der Tag der Ãœberflutun 
des kÃ¼stennahe Festeises ist aus Szenen des NOAA-AVHRR bestimmt. 
4.2 Antriebsdaten und Pa,rametrisierungen 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierungen 
4.2.1 Interpolation der Reanalysen auf das Meereisgitter 
Die sechsstÃ¼ndlic berechneten Modelldaten der NCEP/NCAR und des ECMWF, die auf 
einem regulÃ¤re 2.5' X 2.5O-Gitter bzw. T62- und T106-GauÂ§-Gitte (Kapitel 2.1) vorlie- 
gen, werden fÃ¼ die weitere Anwendung unter BerÃ¼cksichtigun der jeweiligen Entfernung 
si als gewichtetes, rÃ¤umliche Mittel 
auf die Gitterpunkte [X] des Meerei~datens~tzes (flÃ¤.chentreues polarstereographisches 
Gitter) interpoliert. Die Anzahl der in die Interpolation eingehenden Gitterpunkte wird 
in AbhÃ¤ngigkei der geometrischen AuflÃ¶sun des zu interpolierenden Gitters (S.O.) vor- 
gegeben. Zur ErfÃ¼llun dieses Kriteriums wird der Suchradius um den jeweiligen Gitter- 
punkt des Referenzgitters iterativ um ein Inkrement bis zu einem vorgegebenen Abstand 
erhÃ¶ht, Liegen zu wenig Gitterpunkte innerhalb dieses Suchradius, ist der Referenzgit- 
terpunkt nicht interpolierbar. Bei den oben genannten Gitterkombinationen tritt dieser 
Fall nicht auf. Bei bodenmhen meteorologischen Variablen Ã¼be OzeanflÃ¤che bleiben 
Gitterpunkte, die auf einer der Landmasken des Reanalysegitters oder des Gitters des 
Meereisdatensatzes liegen, unberÃ¼cksichtigt 
4.2.2 Genauigkeit der Reanalysen 
Zur LÃ¶sun der Gleichungen der Strahlungsparametrisierungen werden verschiedene at- 
mosphÃ¤risch Eingangswerte in einer zeitlichen AuflÃ¶sun von einem Tag benÃ¶tigt Ne- 
ben den Modelldaten der Reanalyseprojekte bilden Beobachtungsdaten von synoptischen 
Stationen die Grundlage fÃ¼ die Berechnung der Parametrisierungen. In diesem Kapitel 
erfolgt eine Fehlerbetrachtung und ein systematischer Vergleich der Eingangsparameter 
aus beiden Reanalysen mit Hilfe von LÃ¤ngen-Zeit-Schnitten Zeitreihen und Isoplethen- 
diagrammen. Dabei wird auf mÃ¶glich Probleme und die QualitÃ¤ der Daten hingewiesen. 
FÃ¼ den direkt,en Vergleich mit Hilfe von Isoplethendarstellungen werden die Daten beider 
Reanalysen auf ein einheitliches flÃ¤chentreue Gitter projiziert. 
Allgemein werden die NCEP/NCAR-Daten je nach QualitÃ¤ in Klassen von A bis D 
eingeteilt (Kalnay et al., 1996). In Klasse A fallen die Windfelder, da  der simulierte Wert 
sehr zuverlÃ¤ssi und in guter Ãœbereinstimmun mit den beobachteten Daten ist. Der 
Klasse B gehÃ¶re die Bodenluftdruck-, Temperatur- und Feuchtefelder in 2m HÃ¶h Ã¼be 
Grund an, d .  h. der Modellwert hÃ¤ng sowohl von den beobachteten Eingangsdaten ab, 
wird aber auch stark durch das Analyseschema des Modells beeinfluflt. Alle simulierten 
Daten, welche die BewÃ¶lkun betreffen, liegen in Klasse C. 
Diese Werte sind vollstÃ¤ndi von der physikalischen Beschreibung im Modell bestimmt. 
Daten der Klasse D, d .  h. vom Modell vollstÃ¤ndi unabhÃ¤ngig Werte wie Klimatologien, 
werden nicht verwendet. FÃ¼ die Daten der ERA-15 steht eine Ã¤hnlich Einteilung in Qua- 
litÃ¤tsklasse nicht, zur VerfÃ¼gung 
Temperaturfelder 
Die jahreszeitliche Verteilung der Lufttemperaturen in 2 m  HÃ¶h Ã¼be Grund weist in 
den Reanalysen des ECMWF und der NCEP/NCAR ausgeprÃ¤gt JahresgÃ¤ng auf. Die 
Varianzen innerhalb eines Monats zeigen realistische Werte. Vergleicht man die Muster 
der Abweichungen der mittleren monatlichen Lufttemperaturen vom langjÃ¤hrige Mittel 
(1979 bis 1994) mit Hilfe von LÃ¤ngen-Zeit-Schnitte in der ostsibiiischen Arktis (Abb. 
4.2), so fallen in beiden Reanalysen die negativen Anomalien im Winter 1979, in den 
NCEP/NCAR-Daten die positiven Anomalien im Winter 1980/1981 und in den ECMWF- 
Daten die positiven ~ n o m a l i e n  1994 auf. 
LÃ¤ngengra (0. L.) LÃ¤ngengra (0. L.) 
Anomalien der Lufttemperatur in 2 rn Hohe [K] 
Abbildung 4.2: LÃ¤ngen-Zeit-Schnitt der Anomalien der Lufttemperatur (gemittelt Ã¼be 
60Â° bis 87' N) in der ostsibirischen Arktis (Ca. 88OE bis 179OE). Dargestellt sind die Abwei- 
chungen der Monatsmittel von den mittleren monatlichen Lufttemperaturen in 2 m HÃ¶h 
Ã¼be Grund [K] im Zeitraum 1979 bis 1994, ERA (T106) (links), NCEPINCAR (T62) 
(rechts). 
4.2 Antriebsdaten und Pararnetrisierune-en 
Die negativen Abweichungen 
westlichen Laptewsee (88' E 
ECMWF-Reanalysen nur im 
der Lufttemperatur 1979 treten vor allem im Bereich der 
bis 126OE) auf, wÃ¤hren die positiven Abweichungen der 
Ã¶stliche Teil des Untersuchungsgebietes vorkommen. 
obe r  das gesamte Untersuchungsgebiet gemittelt, ergeben sich fÃ¼ die Monatsmitteltem- 
peraturen in den ECMWF- und NCEPINCAR-Daten im Winter 1979 (JanuarIFebruar) 
negative Abweichungen vom langjÃ¤hrige Mittelwert von bis zu 6K (Abb. 4.3). Dieser 
kalte Winter spiegelt sich auch in den Beobachtungsdaten Ostsibiriens wider. Die positive 
Anomalie im Janua,r 1994 (6K) in der Reanalyse des ECMWF ist dagegen unrealistisch. 
Dieser Temperatursprung ist auf die Verwendung der Analysen aus dem operationellen 
Vorhersagesystem zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Die Unterschiede zwischen den beiden auf ein einheitliches flÃ¤chentreue Gitter interpo- 
lierten AntriebsdatensÃ¤tze werden in Abbildung 4.4 deutlich. Die Isoplethendarstellung 
zeigt die Differenzen der Monatsmittel der Lufttempemturen zwischen NCEPINCAR und 
ECMWF in der Laptewsee und der Ostsibirischen See. 
Zeit [Jahre] 
Abbildung 4.3: Zeitreihen der Anomalien der Lufttemperatur (gemittelt Ã¼be 60Â° bis 
87'N) in der ostsibirischen Arktis (88' E bis 17g0E). Dargestellt sind die Abweichungen der 
Monatsmittel von den mittleren monatlichen Lufttemperaturen in 2 m HÃ¶h Ã¼be Grund 
[K] im Zeitraum 1979 bis 1994, gestrichelte Linie: ERA (T106), durchgezogene Linie: 
NCEPINCAR (T62). 
Die Unterschiede variieren zwischen -10 K und 10 K. Das Grundmuster der zeitlichen Va- 
riabilitÃ¤ ist in beiden Schelfmeeren gleich. Die Wintermonate sind gemÃ¤f den ECMWF- 
Reanalysen kÃ¤lte als gemÃ¤ den NCEPINCAR-Daten. Die Sommermonate weisen dage- 
gen in den NCEPI NCAR-Reanalysen hÃ¶her Lufttemperaturen auf. In der Laptewsee 
treten die grÃ¶fite positiven Differenzen im Winter 1979/1980 (Dezember bis MÃ¤rz auf. 
Im Herbst 1989 hegen die Monatsmittel der NCEPINCAR-Lufttemperaturen ca. 10K un- 
ter denjenigen der ECMWF-Werte. In der Ostsibirischen See sind die Differenzen zwischen 
beiden Modellergebnissen geringer. Lediglich in den Wintern 1979180 und 1980181 sind 
die Monatsmittel der Lufttemperaturen in den NCEP/NCAR-Reanalysen bis zu 10K 
hÃ¶he als in den ECMWF-Daten. In dem fÃ¼ den Festeisaufbruch relevanten Zeitraum 
(April bis Juli) betragen die Abweichungen -4K bis 4K. 
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Differenzen der Lufttemperatur in 2 m HÃ¶h U. G. [K] 
Abbildung 4.4: Isoplethendiagramme der Lufttemperaturdifferenz [K] in der ostsibirischen 
Arktis. Dargestellt sind Differenzen der Monat~mitt~el der Lufttemperaturen in 2 m HÃ¶h 
Ã¼be Grund zwiscjen NCEPINCAR und ECMWF in der Laptewsee (links) und der Ostsibi- 
rischen See (rechts) im Zeitraum 1979 bis 1994. Beide DatensÃ¤t,z sind auf ein einheitliches 
flÃ¤chentreue Moclellgitter interpoliert. 
Der Vergleich zwischen den 2 111-Lufttemperaturen der Reanalysen und den synoptischen 
Werten ergibt, daÂ die Reanalysen des ECMWF im Winter die gemessenen Lufttempera- 
turen unterschÃ¤.tzen Die NCEP/NCAR-Reanalysen sind dagegen auch im Wint,er in guter 
Ãœbereinstimmun mit den beobachteten Werten. Um die Lufttemperaturen des ECMWF 
von 1994 als Antrieb fiir das Festeismodell benutzen zu ktinnen, werden in den Unter- 
suchungsgebiet,en der Ost,sibirischen See die Januarwerte der ECMWF-Luft.temperaturen 
durch die Temperaturwerte der nÃ¤chstgelegene SYNOP-Station ersetzt. 
Feuchtefelder 
In den Reanalysen des ECMWF und der NCEP/NCAR werden Nutzern der Daten un- 
terschiedliche GrÃ¶ÃŸ der Luftfeuchtigkeit in der bodennahen Luftschicht zur VerfÃ¼gun 
gestellt. Das NCEP/NCAR-R,eanalyseprojekt liefert die Luftfeuchtigkeit als spezifische 
Feuchte in 2m HÃ¶h Ã¼be Grund, wÃ¤hren das ECMWF die Taupunktstemperat.ur, eben- 
falls in 2m HÃ¶h Å¸he Grund. bereitstellt. Als MaÃ fiir die Luftfeuchte wird die Taupunkts- 
differenz berechnet, d.  h.  die Differenz zwischen Luft- und Taupunktstemperatur. Dabei 
bedeuten groÃŸ Taupunktsdifferenzen geringe Luftfeuchten, kleine Differenzen hingegen 
hohe Feuchten. In Abbildung 4.5 sind Zeitreihen der Abweichungen beider Feuchtemafie 
vom langjÃ¤hrige Mittel (1979-1994) in den Reanalysen dargestellt. Die positiven Anoma- 
lien der spezifischen Feuchte (obere Zeitreihe) entsprechen den negativen Anomalien der 
Taupunktsdifferenzen (untere Zeitreihe) bzw. umgekehrt. Die Variabilitiit der simulierten 
Luftfeuchten wird in den meisten Jahren von beiden Reanalysen richtig wiedergegeben. 
Deutlich wird dieser qualitative Zusammenhang beispielsweise 1980 und 1990. In den Jah- 
ren 1979, 1983 und 1989 trifft dieser Zusammenhang hingegen nicht zu. Bedingt durch 
die unrealistischen Lufttemperaturen der ECMWF-Analyse im Ja,nuar 1994 sind auch die 
Feuchtewerte falsch. 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierungen 
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Abbildung 4.5: Zeitrcihen der Anomalien der spezifischen Feuchte (oben) und Taupunkts- 
differenz (unten), gemittelt Ã¼be 60' N bis 87' N, in der ostsibirischen Arktis ( 8 8 O  E bis 
179OE). Dargestellt sind die Abweichungen der Monatsmittel von den mittleren monat- 
lichen spezifischen Feuchten in g k g l ,  NCEPINCAR (T62), und Taupunktsdifferenzen in 
K, ERA (T106), in 2 m HÃ¶h Ã¼be Grund im Zeitraum 1979 bis 1994. 
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Die GrÃ¶Â§ der Luftfeuchtigkeit werden in den globalen Modellsimulationen in den ho- 
hen Breiten nicht realistisch wiedergegeben. In den NCEP/NCAR-Reanalysen mÃ¼sse die 
relativen Feuchten in 2 m  HÃ¶h Ã¼be Grund aus der spezifischen Feuchte und der maxi- 
malen spezifischen Feuchte berechnet werden. AuÂ§erhal der Schmelzperiode nehmen die 
relativen Feuchten teilweise Werte von mehr als 100% an. Dies fÃ¼hr zu einer starken 
UberschÃ¤tzun des latenten WÃ¤rmestromes 
Da die Stationsdichte in den Polarregionen sehr gering ist und nur wenige gemessene 
Feuchtewerte vorliegen, wird die Luftfeuchte ausschlieÂ§lic durch Approximationen im Da- 
tenassimilationssystem bestimmt. Beispielsweise werden in der NCEPINCAR-Reanalyse 
fÃ¼ die Berechnung der Wasserdampftransporte gemittelte Vertikalprofile der Luftfeuch- 
te  aus den mittleren Breiten und global gemittelte Werte der Luftfeuchte berÃ¼cksichtig 
(Kalnay et al.. 1998). Der EinfluÂ von Modellmodifikationen, wie beispielsweise Ã„nderun 
gen des Konvektionsschemas oder der Behandlung des Bodenwassergehaltes, und deren 
Auswirkungen auf den simulierten hydrologischen Zyklus sind von Arpe (1991), Stendel 
und Arpe (1997) und Trenberth (1998) zusammengefaÂ§t Erst in zukÃ¼nftige Reana- 
lyseprojekten werden genaxere Approximationen zur Beschreibung der Feuchte in den 
Polarregionen eingesetzt. 
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Aufgrund der oben beschriebenen Probleme kÃ¶nne die bodennahen Feuchtewerte der 
Reanalyse der NCEPINCAR nicht verwendet werden. Sta t t  dessen werden die relativen 
Feuchten des untersten Moclellniveaus, welches in einer mittleren HÃ¶h von 80m liegt, fÅ  ¸
weitere Berechnungen herangezogen. 
Die relativen Feuchten im ECMWF-Datensatz werden aus der Lufttemperatur und der 
Taupunktstemperatur in 2m HÃ¶h Ã¼be Grund mit Hilfe der Gleichungen 4.28 und 4.29 
nach Sonntag (1994) fÃ¼ eisbedeckte bzw. eisfreie Gebiete berechnet. Die Modellwerte des 
ECMWF sind als weitaus realistischer einzustufen als die der NCEPINCAR. 
Windfelder 
Die Bildung des skalaren Mittelwertes der horizontalen Windgeschwindigkeit (Ã¼b erfolgt 
durch die Berechnung des arithmetischen Mittels aus den gemessenen Einzelwerten V & ,  
die aus den sechsstÃ¼ndliche zonalen ( U )  und meridionalen (V) Windkomponenten der 
Reanalysen ermittelt werden: 
n ist die Anzahl der Einzel-werte im Mittelungszeitraum. 
Die vektorielle Mittelwertbildung der Windrichtung [in Grad] erfolgt aus den beiden mit- 
tleren Windkomponenten (G Ã¼ und der Umkehrfunktion arctan zunÃ¤chs fÃ¼ den Bereich 
O0 bis 90'. FÃ¼ diesen Hilfswinkel (a*) gilt: 
G* = arctan 1 - 1  mit 0' < 6' < 90'. (4.20) 
Der wahre Richtungswinkel wird in AbhÃ¤ngigkei von den Vorzeichen der zonalen und 
meridionalen Windkomponenten mit einer Hilfstabelle (VDI 3786, 1988) fÃ¼ die anderen 
Quadranten bestimmt. Dabei darf Ã niemals null werden. 
Der Vergleich zwischen den beobachteten und simulierten Tagesmittelwerten der Wind- 
geschwindigkeiten in 10 m HÃ¶h Ã¼be Grund zeigt systematische Unterschiede (Abb. 4.6). 
In beiden Reanalysen sind die niedrigen und hohen Windgeschwindigkeiten unrealistisch. 
Niedrige Windgeschwindigkeiten werden in beiden Modellen um 2 m s 1  bis 4 m s 1  Ã¼ber 
schÃ¤tzt Windgeschwindigkeiten Ã¼be 5 m s-' werden dagegen im Vergleich zu den beob- 
achteten Werten der SYNOP-Stationen ~ n t e r s c h ~ t z t .  Die Tagesmittelwerte der ECMWF- 
Daten weisen im Mittel hÃ¶her Werte auf als die der NCEPINCAR-Reanalyse. 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierungen 
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Abbildung 4.6: Vergleich zwischen beobachteten und simulierten (oben: ERA (T106), 
unten: NCEPINCAR (T62)) Tagesmit,telwerten der Windgeschwindigkeit in 10m H6he Ã¼be 
Grund. Dargestellt sind die Windgeschwindigkeiten [m s l ]  an den Koordinaten 71.58N, 
128.92E (WMO 21824. Tiksi), 73.18N, 143.23E (WMO 21647. Mys Salaurova) und 70.63N, 
162.48E (WMO 21965. Ostrov Chetyreh-Stolbovoy) im Zeitraum 1979 bis 1994. 
Die HÃ¤ufigkeit,sverteilunge der Tagesmittelwerte der Windrichtung in 10m HÃ¶h Ã¼be 
Grund an den KÃ¼stenstatione werden in den Reanalysen zumindest in der Lage der 
Hauptwindrichtung realistisch wiedergegeben (Abb. 4.7). Dagegen sind die relativen HÃ¤,u 
figkeit.en der simulierten Windrichtung meist um einen geringen Betrag niedriger als die 
der Beobacht,ungsdaten. 
Die Anzahl der Windstillen (Kalmen) unterscheidet sich ebenfalls in den Beobachtungen 
und Simulationen. Fiir Regionen. die weiter entfernt von der KÃ¼st in topographisch stark 
gegliedertSem GelÃ¤nd liegen, ist die Verteilung der Windrichtung oft unrealistisch. Ein 
direkter Vergleich der beobacht,eten und simulierten Windrichtungen in hÃ¶he gelegenen 
Gebieten ist nur bedingt mÃ¶glich Grofiskalige Modelle mit einer Maschen-weite von vielen 
Kilometern besitzen eine grob aufgelÃ¶st mittlere Orographie mit einer Parametrisierung 
der subskaligen 0rogra.phie (Lott und Miller, 1997). 
Betrachtet man Analysen der Windfelder Ã¼be dem asiatischen Kontinent, so erkennt man, 
daÂ die StrÃ–mungsmust,e der Reanalysen keine detaillierten Strukturen und regionalen 
Besonderheiten aufweisen. In vielen FÃ¤lle ist in diesen Gebieten die Windrichtung durch 
das Relief bedingt. 
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Abbildung 4.7: HÃ¤ufigkeitsverteilun der beobachteten (links) und simulierten (Mitte: 
ERA (T106), rechts: NCEPINCAR (T62)) Windrichtung in 10m HÃ¶h Ã¼be Grund im 
Zeitraum 1979 bis 1994. Dargestellt ist die relative HÃ¤ufigkeitsverteilun der Windrichtung 
[%] an den Koordinaten 71.58N, 128.92E (VVMO 21824, Tiksi), 73.18N, 143.23E (WMO 
21647, Mys Salaurova) und 70.63N, 162.48E (WMO 21965, Ostrov Chetyreh-Stolbovoy). 
ZirkulationsverhÃ¤ltniss spielen nur eine untergeordnete Rolle. Die Windfelder Ã¼be den 
Festeisgebieten zeigen dagegen realistische Strukturen. Charakteristisch fÃ¼ die Stationen 
entlang der obtsibirischen KÃ¼st ist das  Auftreten der zwei Maxima in der Verteilungs- 
kurve. Aufgrund der Ausbildung des sibirischen Hochs dominieren im FrÃ¼hjah Ã¶stlich 
Windrichtungen. Im Herbst und im Winter treten hÃ¤ufi Winde  aus  westlichen Richtun- 
gen auf. die auch die hÃ¶chste Windgeschwindigkeiten aufweisen. An den weiter nÃ¶rdlic 
gelegenen Stationen (z. B. Salaurova, Kotelnyij) herrschen Winde  aus sÃ¼dliche Richtun- 
gen vor. 
4.2 Antriebsdaten und Pararnetrisierungen 
Die Strukturen der negativen zonalen Windkomponenten von April bis Mai sowie die posi- 
tiven meridionalen Komponenten in den Wintermonaten bestÃ¤tige die charakteristische 
Verteilung der Windrichtung. 
Luftdruckfelder 
Die auf das Meeresniveau reduzierten Luftdrucke variieren im Jahreslauf zwischen 1000 hPa 
und 1035hPa. Die Luftdruckwerte sind in den Reanalysen sehr gut reprÃ¤sentiert Im Ver- 
gleich mit den gemessenen Luftdruck-werten an den SYNOP-Stat,ionen ergeben sich keine 
nennenswerten Unterschiede. 
Auffallend ist die zeitliche VerÃ¤nderun der Anomalien des Luftdruckes zwischen 1979 
und 1994 (Abb. 4.8). Die Zeitreihen zeigen in beiden Reanalysen Ã¤hnlich Strukturen. 
Der Zeitraum von 1979 bis 1987188 ist durch Ãœberwiegen positive Anomalien des Luft- 
druckes gekennzeichnet. Zwischen 1988 und 1994 dominieren negative Abweichungen des 
Luftdruckes vom langjÃ¤hrige Mittel (1979 bis 1994). In der westlichen Laptewsee treten 
die stÃ¤rkste Anomalien in den Wintern 198811998 und 1992/1993 auf, in der Ostsi- 
birischen See vor allem im Winter 1989/1990. Ãœbe das gesamte Untersuchungsgebiet 
gemittelt, ergeben sich in den 90er Jahren negative Anomalien von bis zu 12hPa. 
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Abbildung 4.8: Zeitreihen der Anomalien des Luftdruckes (gemittelt Ã¼be 60Â° bis 87O N) 
in der ostsibirischen Arktis (89' E bis 179' E). Dargestellt sind die Abweichungen der Monats- 
mittel von den mittleren monatlichen Luftdrucken in MeeresspiegelhÃ¶h [hPa] im Zeitraum 
1979 bis 1994, gestrichelte Linie: ERA (T106), durchgezogene Linie: NCEPINCAR (T62). 
Die Umstellung der atmosphÃ¤rische Zirkulation in der Arktis, d. h. der Wechsel von anti- 
zyklonalen zu zyklonalen StrÃ¶mungsfeldern werden auch von Proshutinsky und Johnson 
(1997) und Polyakov et al. (1999) beschrieben. Diese VerÃ¤nderunge sind bedeutsam fÃ¼ 
die Untersuchung von Wechselwirkungen zwischen der atmosphÃ¤rische Zirkulation und 
der frÃ¼hsommerliche bzw. sommerlichen Meereisverteilung (Goergen et al., 2001) und 
fÃ¼ die Analyse der mit dem Festeismodell durchgefÃ¼hrte numerischen Experimente. 
Neben den rein energetischen Prozessen spielen dynamische Prozesse wie der frÃ¼hzeitig 
Festeisaufbruch durch die Zunahme der Schubspannung an der EisoberflÃ¤ch und des Wel- 
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lenganges an den EisrÃ¤nder sowie die daran anschliefiende ~indget~riebene Eisdrift eine 
wesentliche Rolle fÃ¼ die VariabilitÃ¤ der Meereisbedeckung in der sibirischen Arktis. 
GrundsÃ¤tzlic sind die ECMWF-Luftdruckwerte hÃ¶he als die der NCEP/NCAR,, Bedeu- 
tende Unterschiede in den Luftdruckfeldern beider DatensÃ¤tz sind nicht zu erkennen. 
In Erscheinung treten hauptsÃ¤chlic die in den Wintermonaten bis zu 2.5hPa niedri- 
geren Luftdruclwerte in den ECMWF-Modellsimulationen (Abb. 4.9). Im FrÃ¼hsomme 
sind die Differenzen der Monatsmittel des Luftdruckes zwischen den NCEPINCAR- und 
ECMWF-R,eanalysen gering. 
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Abbildung 4.9: Isoplethendiagramme der Luftdruckdifferenz [hPa] in der ostsibirischen 
Arktis. Dargestellt sind Differenzen der Monatsmittel der Luftdrucke in MeeresspiegelhÃ¶h 
zwischen NCEPINCAR und ECMWF in der Laptewsee (links) und der Ostsibirischen See 
(rechts) irn Zeitraum 1979 bis 1994. Beide DatensÃ¤tz sind auf ein einheitliches flÃ¤chentreue 
Modellgitter int,erpoliert. 
Gesamtbedeckungsgrad der Wolken 
Wolken haben einen entscheidenden EinfluÂ auf den kurz- und langwelligen Strahlungs- 
haushalt an der ErdoberflÃ¤che Detailliert werden die Zusamme~ihange zwischen BewÃ¶l 
kung und Energiebilanz an der Meerei~oberfl~che in der Arktis von Curry et al. (1996) 
und Beesley (2000) beschrieben. Zur Zeit sind aus Satellitendaten und Modellanalysen 
abgeleitete Wolkeninformationen nicht in der Lage, den Jahreszyklus der BewÃ¶lkun (Be- 
deckungsgrad, Arktischer Strat,us) zuverlÃ¤ssi darzustellen (LÃ¼pkes 1993; Schweiger et al., 
1999). Die in den Reanalysen berechneten Bedeckungsgrade weisen generell zu niedrige 
Monatsmittelwerte auf (Abb. 4.10, links). Der Bedeckungsgrad wird in den Reanalysen 
entsprechend des von der WMO spezifizierten GRIB-Codes (GRIdded Binary) in Pro- 
zent angegeben. Die Verwendung der Modelldaten in den Strahlungsparametrisierungen 
fÃ¼hr beispielsweise dazu. daÂ die solare Einstrahlung an der MeereisoberflÃ¤ch - V. a. in 
den Sommermonaten - Ã¼berschÃ¤t wird. Die JahresgÃ¤ng der Gesamtbedeckung werden 
durch die beiden Modelle ebenfalls unrealistisch beschrieben. 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierun~en 
In Abbildung 4.10 (rechts) sind die mittleren JahresgÃ¤ng der an allen kÃ¼stennahe 
Stationen der ostsibirischen Arktis beobachteten und modellierten (NCEP/NCAR) Be- 
deckungsgrade dargestellt. Die Reanalysen weisen in den Wintermonaten mittlere mo- 
natliche Gesamtbedeckungsgrade von ca. 50 % bis 60 % auf, im Sommer liegen die Mo- 
natsmittelwerte bei etwa 50 %. Die Ursachen dieser unrealistischen Simulationen liegen 
darin begrÃ¼ndet daÂ die Parametrisierungsschemata der Wolken- und Niederschlagsbil- 
dung fÃ¼ die mittleren Breiten angepaÂ§ sind (Serreze und Hurst, 2000). Anhand der 
Beobachtungsdaten ist zu erkennen, daÂ die Monatsmittel des prozentualen Bedeckungs- 
grades im Winter zwischen 55 % und 75 % liegen. In den Sommermonaten erhÃ¶h sich der 
Bedeckungsgrad auf Werte zwischen 70 % und 90 %. Charakteristisch fÃ¼ den Jahresgang 
ist der steile Anstieg der BewÃ¶lkun in April und Mai (Serreze et al., 1999), der durch 
die Zunahme tiefliegender StratusbewÃ¶lkun Ã¼be den offenen WasserflÃ¤che hervorgeru- 
fen wird. Diese fÃ¼ die Arktis typischen WolkenphÃ¤nomen wÃ¤hren der Sommermonate 
werden in den Reanalysen nicht bzw. nur unzureichend berÃ¼cksichtigt 
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Abbildung 4.10: Zeitreihen des Gesamtbedeckungsgrades [%] in der ostsibirischen Arktis. 
Dargestellt sind die Monatsmittel der Gesamtbedeckung an der SYNOP-Station Ostrov 
Kotel'nyj (WMO 21432; 76.00N, 137.87E) (links) und die langjÃ¤hrige Monatsmittel (1979 
bis 1994) des Gesamtbedeckungsgrades an allen SYNOP-Stationen in der ostsibirischen 
Arktis (rechts), schmale Linien: NCEPINCAR (T62), fettgedruckte Linien: WMO-SYNOP. 
Die DatensÃ¤tz des ECMWF und der NCEP/NCAR liefern Werte fÃ¼ den Gesamtbe- 
deckungsgrad, die nicht realistisch sind (vgl. Walsh und Chapman (1998)). Als Ein- 
gangsparameter bei der Berechnung der StrahlungsstrÃ¶m im Festeismodell werden daher 
Gesamtbedeckungsgrade aus den SYNOP-Meldungen verwendet, die in Achteln angege- 
ben sind. Um die Angaben des synoptischen Dienstes mit den Gesamtbedeckungsgra- 
den der Reanalysen vergleichen zu kÃ¶nnen erfolgt die Angabe in Prozent (Abb. 4.10 
(rechts)). Dabei werden die Stationsdaten verwendet, die dem jeweiligen MÃ¼ndungsgebie 
am nÃ¤chste gelegen sind. Wird im SYNOP-Datensatz eine Sc1~lÃ¼sselzah von 9 gemeldet, 
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bedeutet dies, daÂ die Station von Nebel oder Schneetreiben eingehiillt ist und die Him- 
melsbedeckung nicht mehr sicher erkannt werden kann. Es wird dann angenommen, daÂ 
das HimmelsgewÃ¶lb ganz bedeckt ist. 
Zusammenfassung d e r  Da tenana lyse  u n d  Auswah l  d e r  E ingangsparamete r  
Beide Reanalysemodelle simulieren die JahresgÃ¤nge saisonalen Muster und regionalen 
Besonderheiten im allgemeinen realistisch. Die im ERA-15-Modell berechneten atmo- 
sphÃ¤rische Felder sind in guter Ãœbereinstimmun mit den Be~bacht~ungsdaten. Das 
NCEPINCAR-Modell hat die grÃ¶Â§t Probleme mit der Simulation der Feuchtefelder in 
der unteren AtmosphÃ¤re was durch unzureichende Parametrisierungen der Bodenfeuch- 
t e  und der Konvektion hervorgerufen wird. Um die Vergleichbarkeit der verschiedenen 
DatensÃ¤tz zu gewÃ¤hrleisten werden die sechsstiindlichen Meflergebnissc der Reanaly- 
sen und der synoptischen DatensÃ¤tze die zu den Terminen 00 Uhr, 06 Uhr, 12 Uhr und 
18Uhr UTC erfaÂ§ sind, an die wahre Ortszeit der U~~tersuchungsgebiet~e angeglichen. 
Anschlieflend werden die Tagesmittelwerte der meteorologischen GrÃ¶fle berechnet. 
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Abbildung 4.11: Zeitreihen der Lufttemperatur (links) und des Luftdruckes (rechts) in der 
sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee, 1990, ERA (T106). Dargestellt sind die Tagesmittel der Lufttempe- 
ratur in 2 m HÃ¶h Å¸be Grund [K] und des Luftdruckes in MeeresspiegelhÃ¶h IhPa], schmale 
Linie: Originaldaten, fettgedruckte Linie: 15-tÃ¤gi tiefpafigefilterte Zeitrcihc (Gaufifilter). 
Die fÃ¼ diese Darstellung benÃ¶tigte Zeitreihen der Tageswerte der aus den Reanalysen ab- 
geleiteten atmosphÃ¤rische GrÃ¶Â§ enthalten hochfrequente Schwankungen (Abb. 4.11). 
Daher wird aus diesen Daten eine 15-tÃ¤gi tiefpaÂ§gefilt,ert Zeitreihe erzeugt, in der fÃ¼ 
jeden Wert der Zeitreihe (Zentralwert) ein gewichteter Mittelwert mit seinen nÃ¤chste 
Nachbarn berechnet wird. In dieser Arbeit wird ein Gauflfilter verwendet, der dem Zen- 
tralwert das grÃ¶Â§ Filtergewicht zuordnet, den NachbarwertSen je nach Entfernung ent- 
sprechend geringere Gewichte. Die GrÃ¶Â der Gewichte folgt. dabei einer Gauflvert,eilung. 
An den RÃ¤nder der Zeitreihe werden einseitige Mittelwerte berechnet (Ã–sterl et, al., 
1999). 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierungen 
4.2.3 AtmosphÃ¤rische Antrieb 
Das Festeismodell benÃ¶tig folgende atmosphÃ¤risch Antriebsdaten: 
die kurz- und langwelligen Strahlungsstromdichten 
0 die turbulenten fÃ¼hlbare und latenten WÃ¤rmestromdichte 
Gesamtstrahlungsbilanz 
FÃ¼ die FluflmÃ¼ndungsgebiet liegen keine kontinuierlich gemessenen Daten der Global- 
strahlung vor. Da  die aus globalen AtmosphÃ¤renmodelle abgeleiteten Strahlungswerte 
nur geringe Genauigkeiten aufweisen, wird die Strahlungsstromdichte der solaren Strah- 
lung fÃ¼ einen wolkenfreien Himmel durch die empirische Formel nach Zillman (1972), 
ergÃ¤nz um eine Wolkenkorrektur nach Laevastu (1960), parametrisiert: 
so cos2 Z %,J = - (1 - 0.60 g). (4.21) 
c o s  Z + 2.7)e. 10-~  + 1.085 cos Z + 0.1 
Hierbei steht So fÃ¼ die Solarkonstante, Z fÃ¼ den Zenitwinkel der Sonne, e [Pa] fÃ¼ den 
Partialdruck des Wasserdampfes in 2m HÃ¶h Ã¼be Grund und Ne (skaliert auf das In- 
tervall [0,1]) fÃ¼ den Gesamtbedeckungsgrad des Himmels mit Wolken. Eine VerÃ¤nderun 
der Globalstrahlung durch HorizonteinschrÃ¤nkun kann fÃ¼ die Untersuchungsgebiete ver- 
nachlÃ¤ssig werden. 
Die tagbezogene Solarkonstante So wird bei einem mittleren Abstand zwischen der Erde 
und der Sonne r mit dem Mittelwert der Solarkonstante so = 1370 w m 2  und dem 
augenblicklichen Abstand der Erde von der Sonne r aus der Beziehung 




'51 bezeichnet den Kalendertag (laufende Nummer des Tages im 
Jahr). Schalttage werden nicht berÃ¼cksichtigt 
Der Zenitsvinkel ist durch 
cos Z = sin ip s in  5 + cos y cos 5 cos W 
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gegeben. Darin ist <Å die geographische Breite des Beobachtungsortes, S die Deklination 
und W der Stundenwinkel der Sonne. Die Deklination [Â¡ der Sonne des entsprechenden 
Tages im Jahr ergibt sich aus 
s in  8 = 0.9378 sin x - 77.51' + 1.92Osin X. (4.26) 
Der Stundenwinkel W [O]  zwischen Sonnenaufgang und Mittag bzw. Mittag und Sonnen- 
untergang berechnet sich auf der Nordhalbkugel zu einer gegebenen Sonnenzeit (wahre 
Ortszeit) t ,  ? [O, 231 in einem Zeitintervall von St = 60 min als 
UJ ist am wahren Mittag null, negativ am Vormittag und positiv am Nachmittag. 
Die einfallende solare Strahlung ist in der AtmosphÃ¤r Streu- und Absorptionsprozessen 
unterworfen. Aufgrund der SchwÃ¤chun des Strahlungsstromes infolge der Absorption 
von Strahlungsenergie durch den atmosphÃ¤rische Wasserdampf wird in Gleichung 4.21 
zusÃ¤tzlic der Partialdruck des Wasserdampfes in der untersten Luftschicht berÃ¼cksichtigt, 
Der Wasserdampfdruck e [hPa] wird nach Sonntag (1994) aus der Taupunktstemperatur 
Td [K] in 2m Ã¼be Eis nach 
und Ã¼be Wasser gemai3 
Inen.(Td) == -6096.9385 Ti1 + 16.635794 - 2.711193 - 10^ Td 
+1.673952 1 0 - ~  T" 2.433502 In Td (4.29) 
berechnet. Der Zustand der OberflÃ¤che d.  h. Eis oder Wasser, wird aus den aus pas- 
siven Mikrowellendaten abgeleiteten Gesamtmeereiskonzentrationen bestimmt. FÃ¼ eine 
Eiskonzentration kleiner als 15 % wird eine WasseroberflÃ¤ch angenommen. 
Der reflektiert,e Anteil der Globalstrahlung Rs+ wird mit Hilfe der Albedo a der OberflÃ¤ch 
bestimmt: 
Die integrale Albedo fÃ¼ den WellenlÃ¤ngenbereic X = 0.29 pm bis 3.0 pm wird nach An- 
gaben verschiedener Autoren, vgl. Shine und Henderson-Sellers (1985) und Flato und 
Brown (1996): in AbhÃ¤ngigkei von der OberflÃ¤chenbeschaffenhei (Schnee, Festeis) und 
der Eisdicke bestimmt. Bei einer gefrorenen Schneedecke im FrÃ¼hjah wird eine Albedo 
von a,  = 0.85 (Perovich, 1996) angenommen. Schmelzender Schnee hat  eine Albedo von 
a, = 0.70 h, > O.1m und a, = 0.55 + 1.5 h, h, < O.lm. (4.31) 
4.2 Antriebsdaten und Pa.rametrisierungen 
Die Parametrisierung der Albedo von schmelzendem Schnee stellt eine Schwierigkeit dar. 
Mit zunehmender solarer Einstrahlung zu Beginn der Schmelzperiode erhÃ¶h sich der 
Feuchtegehalt im oberen Teil der Schneedecke. Der Durchmesser der Schneekristalle so- 
wie die Dichte nehmen zu (Gogineni et al., 1992). Mit der Zunahme der KorngrÃ–B der 
Schneekristalle sinkt die Albedo. Weitere strahlungsbedingte Energiegewinne sorgen fÃ¼ 
ein AbwÃ¤rtssicker von Schmelzwasser aus der Schneedecke. Steigt die Lufttemperatur 
wÃ¤hren eines kngeren Zeitraumes auf Werte Ã¼be OÂ°C kommt es in der gesamten Schnee- 
decke zu Schmelzprozessen. Dadurch erhÃ¶h sich der Flussigwasseranteil. (Abb. 4.12). 
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Abbildung 4.12: VerÃ¤nderunge der Schnee- und Meereisdecke (einjÃ¤hrige Eis) wÃ¤hren 
der sommerlichen Schmelzperiode (links) mit den Phasen a) Hochwinter, b) Beginn 
FrÃ¼hsommer C) FrÃ¼hsommer d) Beginn Hochsommer, d) Hochsommer und f )  SpÃ¤tsom 
mer: verÃ¤nder nach Gogineni et al. (1992). Beispiel fÃ¼ die Bestimmung der rÃ¤umliche 
Verteilung von SchmelztÃ¼mpel auf undeformiertem Meereis (rechts) mit Hilfe einer Tex- 
turanalyse digitaler Videobilder (340 m X 340 m) nach Fetterer und Untersteiner (1998). 
Infolge der betrÃ¤chtliche Zunahme von Schmelzwasser innerhalb der Schneedecke und der 
Bildung erster Schmelztumpel (Abb. 4.12) sinkt das EmissionsvermÃ¶ge bzw. die Strah- 
lungstemperatur (Eppler et al., 1992; Robinson e t  al., 1992). Diese Prozesse fuhren in 
den aus passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Meereiskonzentrationen zu einem schein- 
baren RÃ¼ckgan des Festeises. Der Zeitpunkt der Bildung von Schmelztumpeln kann fÃ¼ 
die Untersuchungsgebiete aus den Satellitendaten abgeleitet werden (Anhang C.4). In 
den kÃ¼stennahe Regionen der Ostsibirischen See und in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee 
bilden sich Schmelztumpel im Mittel am Kalendertag 160 (8. Juni), in der westlichen 
Laptewsee etwa 5 bis 10 Tage spÃ¤ter Die Transformation von trockenem zu schmelzen- 
dem Schnee setzt in der ostsibirischen Arktis ungefÃ¤h 10 Tage vor der Bildung der ersten 
Schmelztumpel ein (Romanov, 1996). Die abgeleiteten Termine der Schneeschmelze sind 
in guter Ãœbereinstimmun mit den beobachteten Zeitpunkten von Anderson und Drobot 
(2001). Im weiteren SchinelzprozeÂ wird die Albedo als eine Funktion der Eisdicke nach 
Flato und Brown (1996) berechnet: 
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FÃ¼ die Berechnung der Albedo des Untergrundes wird eine minimale Meereisdicke von 
0.05m angenommen. WÃ¤hren der Ablationsperiode bilden sich SchmelztÃ¼mpe auf dem 
Festeis, was zu einer erheblichen Reduktion der Albedo fÃ¼hrt Dieser Effekt ist in den Pa- 
rametrisierungen der Albedo berÃ¼cksichtigt Mit Flui3wasser Ã¼berflutete Festeis hat eine 
Albedo von au, = 0.15. Die AbhÃ¤ngigkei der Albedo vom Einfallswinkel der Strahlung 
wird vernachlÃ¤ssigt Die angegebenen Parametrisierungen gelten fÃ¼ einen unbewÃ¶lkte 
Himmel. Die Wolken beeinflussen sowohl die spektrale Verteilung der einfallenden Strah- 
lung als auch das VerhÃ¤ltni von direkter zu diffuser Strahlung. Sie absorbieren vor allem 
die Strahlung im infraroten WellenlÃ¤ngenbereich Da der spektrale Reflexionsgrad von 
Schnee und Meereis im sichtbaren Bereich hoch und im Infrarotbereich niedrig ist, verur- 
sacht die SchwÃ¤chun der infraroten Teile der Strahlung durch die Wolken effektiv eine 
Zunahme der spektral gemittelten Albedo. Bei bewÃ¶lkte Himmel mit einem Gesamtbe- 
deckungsgrad von Nc > 0.8 ist die Albedo von Schnee und Festeis, fÃ¼ die gilt a > 0.28, 
um 0.05 zu erhÃ¶he (Shine und Henderson-Sellers, 1985; Key et al., 2001). 
Im Fall der Ãœberflutun des Festeises wird der Anteil der nichtreflektierten kurzwelligen 
Strahlung, der durch die geringe Wasserschicht transmittiert wird, nicht berÃ¼cksichtigt 
Die an der OberflÃ¤ch des Ã¼berflutete Festeises absorbierte Strahlung wird unmit,telbar 
in die Schmelzrate umgesetzt. 
Ein besonderer Aspekt im Festeismodell ist die Behandlung der Transmission der Glo- 
balstrahlung durch die Eisschicht. Ein Groi3teil des in das Eis eindringenden kurzwelligen 
Strahlungsstromes, insbesondere im infraroten WellenlÃ¤ngenbereich wird in einer ober- 
flÃ¤chennahe Schicht mit einer MÃ¤chtigkei von ca. 0 . l m  absorbiert (Grenfell, 1979; Gren- 
feil und Maykut, 1979) und trÃ¤g so zum Schmelzen an der EisoberflÃ¤,ch bei. Der restliche 
Anteil der kurzwelligen Strahlung dringt in die untere Eisschicht ein. Die SchwÃ¤chun des 
solaren St,rahlungsstromes in der Eisschicht lÃ¤Â sich durch das Bouguer-Lambert-Beer- 
Gesetz beschreiben. 
Nach einem in vielen Meereismodellen verwendeten Ansatz von Maykut und Perovich 
(1987) fÃ¼hr die im unteren Bereich des Festeises absorbierte kurzwellige Strahlung zu 
internem Schmelzen. Dadurch erhÃ¶h sich der Anteil an FlÃ¼ssigwasse (z.B. Sole) im Eis, 
und die PorositÃ¤ nimmt zu. Dagegen kommt es nicht zu einer VerÃ¤nderun der Eisdicke. 
FÃ¼ dieses porÃ¶s Meereis ist die SchmelzwÃ¤rm Lc um den Betrag niedriger, der dem 
Anteil an FlÃ¼ssigwasse entspricht. Dies trifft v.a.  fÃ¼ hÃ¶hersaline Neueis zu, das am 
Schmelzpunkt einen erheblichen Anteil an Sole enthalten kann. In ExtremfÃ¤lle (Salz- 
gehalt > 1Oppt) kann die SchmelzwÃ¤rm von 334 J k g l  bis auf 250 J k g l  sinken, weil 
das Eis zu Ã¼be 15% aus FlÃ¼ssigkei besteht (Eicken, 2000, pers. Mitteilung). Da selbst 
in den Sommermonaten der grÃ–i3t Teil der warmen, schmelzenden Eisdecke PorositÃ¤te 
aufweist, die im Bereich von 10% liegen (mit Ausnahme der obersten und untersten 
Schichten), spielt dieser Effekt bei kÃ¼stennahe Festeis mit Salzgehalten von weniger als 
2 ppt eine untergeordnete Rolle. Die SchmelzwÃ¤rm verringert sich zu einem Zeitpunkt 
Ende Mai bzw. Anfang Juni maximal auf 320 J kg-l. 
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Die von der Schnee-, Festeis- bzw. WasseroberflÃ¤ch emittierte WÃ¤rmestrahlun ist gege- 
ben durch: 
&,T - Â £ f i , ~ ,  0 TQ. (4.34) 
FÃ¼ eine Festeis- und SchneeoberflÃ¤ch wird ein effektiver langwelliger Emissionsgrad von 
&J,,, = 0.99 angesetzt, fÃ¼ eine Wasserschicht auf dem Festeis gilt = 0.97 (Ebert und 
Curry, 1993), a ist, die Stefan-Boltzmann-Konstante. Die OberflÃ¤chentemperatu T0 wird 
aus der im Modell berechneten Energiebilanz der entsprechenden OberflÃ¤ch bestimmt. 
Nach Messungen in den Polarregionen kann die Gegenstrahlung der bewÃ¶lkte Atmo- 
sphÃ¤r durch 
Ru = Ea (7 T: 
mit dem Ansatz 
fÃ¼ den effektiven a tmo~ph~rischen Emissionsgrad nach KÃ¶nig-Lang1 und Augstein (1994) 
approximiert werden. Ta steht fÃ¼ die Lufttemperatur in 2 m  HÃ¶h Ã¼be Grund und 
NC [O < Nc < 11 fÃ¼ den Gesamtbedeckungsgrad der Wolken. 
Turbulente WÃ¤rmestrÃ¶ 
Die turbulenten WÃ¤rmestrÃ¶ an der FesteisoberflÃ¤ch werden nach der aerodynamischen 
Methode mit Hilfe von Bulk-Formeln nach Maykut (1978) und Maykut und Perovich 
(1987) beschrieben. Dieser vereinfachte Ansatz gilt nur in der atmosphÃ¤rische Boden- 
schicht (Prandtl-Schicht) und setzt hÃ¶henkonstant AustauschstrÃ¶me die Gleichheit al- 
ler turbulenten Austauschkoeffizienten sowie eine horizontal homogene OberflÃ¤ch voraus. 
Die vertikalen Profile von Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur und Luftfeuchtigkeit ver- 
laufen bei neutralen Schichtungsbedingungen logarithmisch. Die meteorologischen GrÃ¶Â§ 
wie Temperatur, spezifische Feuchte und Windgeschwindigkeit beziehen sich auf zwei ver- 
schiedene MeBhÃ¶he innerhalb der Prandtl-Schicht. Die Stromdichten der fÃ¼hlbare und 
latenten WÃ¤rm ergeben sich aus 
Die WÃ¤rmestrÃ¶ sind somit proportional zur Windgeschwindigkeit va und der Differenz 
zwischen der Lufttemperatur Ta und der OberflÃ¤chentemperatu T. bzw. der Differenz 
zwischen der spezifischen Feuchte der Luft qÃ und der spezifischen Feuchte direkt Ã¼be 
der ErdoberflÃ¤ch q i ,  fÃ¼ die SÃ¤ttigun angenommen wird. 
Es ist anzumerken, daÂ die aus der meridionalen und zonalen Windkomponente abgelei- 
teten Angaben zur horizontalen Windgeschwindigkeit in den AtmosphÃ¤renmodelle der 
NCEPINCAR und des ECMWF auf eine HÃ¶h von 10m Å¸be Grund bezogen sind, die 
Angaben zur Lufttemperatur und -feuchte dagegen auf 2 m  HÃ¶he Die Verwendung dieser 
auf unterschiedliche HÃ¶he bezogenen Daten fÃ¼hr nur zu geringen Inkonsistenzen, d a  
die Differenzen der Windgeschwindigkeit zwischen 2m und 10m im Falle einer stabilen 
Temperaturschichtung, wie sie meist uber dem Festeis auftritt, geringer sind als bei einer 
neutral oder labil geschichteten AtmosphÃ¤re Differenzen, die sich aus der Verwendung 
der Lufttemperatur anstelle der potentiellen Temperatur ergeben, kÃ¶nne bei der  Berech- 
nung der turbulenten WÃ¤rmestrÃ¶ in geringen MefihÃ¶he aufier Betracht bleiben (Foken, 
1990). 
Der Koeffizient cp = 1006J k g l K 1  reprÃ¤sentier die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ trocken- 
er Luft bei konstantem Druck. FÃ¼ die spezifische SublimationswÃ¤.rm uber Eis und Schnee 
gilt Lg = 2.834 106 J k g l  und fÃ¼ die spezifische VerdunstungswÃ¤rm Ã¼be Ã¼berflutete 
Festeis Lu = 2.501 106 J k g l .  Die TemperaturabhÃ¤ngigkei der Verdunstung spielt nur 
eine geringe Rolle, da zum einen sich die Sublimation mit der Lufttemperatur nur wenig 
Ã¤nder und zum anderen die OberflÃ¤chentemperatu des Festeises (To) wÃ¤hren der Ab- 
lationsphase nahe dem Gefrierpunkt liegt. 
Dagegen wird die Dichte der reinen und wasserdampffreien Luft pa [kg m 3 ]  in AbhÃ¤ngig 
keit von der L ~ f t t e m p e r ~ t u r  Ta in 2 m  HÃ¶h Å¸be Grund [K] und dem Luftdruck p in 
MeeresspiegelhÃ¶h [Pa] nÃ¤herungsweis fÃ¼ eine bodennahe Schicht mit Hilfe der Gasglei- 
chung berechnet: 
Dabei ist Ra die Gaskonstante trockener Luft. Sie hat den Wert Ra = 287.05 J k g l K - l .  
C h  und Ce (beide dimensionslos) bezeichnen die turbulenten Austauschkoeffizienten fÃ¼ 
fÃ¼hlbar bzw. latente WÃ¤rme Diese sind von der Rauhigkeit der Unterlage, der Windge- 
schwindigkeit und der StabilitÃ¤ der atmosphÃ¤rische Schichtung abhÃ¤ngig Beide Trans- 
ferkoeffizienten werden in einer ersten NÃ¤herun auf den gleichen Wert gesetzt C = Ch = 
Ce. FÃ¼ unterschiedliche SchichtungszustÃ¤nd (labil, stabil) wird der Austauschkoeffizient 
durch eine StabilitÃ¤tskorrektu in AbhÃ¤ngigkei von der Richardson-Zahl Rz nach Louis 
(1979) bestimmt: 
Nach Andreas (1987) wird fÃ¼ eine neutral geschichtete Luftschicht uber einer Eis- bzw. 
SchneeoberflÃ¤ch ein Wert von Cn = 1.3 1 0 3  angenommen, fÃ¼ eine Luftschicht Ã¼be 
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einer mit FluÃŸwasse Ã¼berflutete FesteisoberflÃ¤ch gilt nach Andreas und Murphy (1986) 
ein Wert von Cn = 1.0.  1 0 3 .  Ebert und Curry (1993) leiten aus Messungen einen Wert 
der beiden Parameter von bl = 20 und b2 = 1961 . bl Cn ab. 
Der Schichtungszustand in der Schicht Az wird durch die Bulk-Richardson-Zahl beschrie- 
ben, die dem VerhÃ¤ltni von thermisch zu mechanisch erzeugter Turbulenz entspricht. Die 
Richardson-Zahl ist positiv bei thermisch stabiler Schichtung, Null bei neutraler Schich- 
tung und negativ bei instabiler Schichtung. Dieses StabilitÃ¤tsmaf ergibt sich nÃ¤herungs 
weise gemafl der folgenden Gleichung: 
T ist die Mitteltemperatur [K] der Schicht Az. Die Schwerebeschleunigung g auf mittlerem 
Meeresniveau (z = 0) wird mit folgender Formel als Funktion der geographischen Breite 
(P) berechnet: 
g = 9.80616 (1  - 0.0026373 cos 2 p  + 0.0000059 cos2 29) [m sp2]. (4.43) 
FÃ¼ 70' Breite erhÃ¤l man beispielsweise eine Schwerebeschleunigung von 9.826 m s-2 
4.2.4 WÃ¤rmeeintra durch FluÃŸwasse 
Nach dem Aufbrechen des Flufieises in den OberlÃ¤ufe der FlÃ¼ss und den DeltakanÃ¤le 
beginnt Ende Mai bzw. Anfang Juni der WÃ¤rmeeintra durch das Fluflwasser. Das aus 
den MÃ¼ndungsgebiete ausstrÃ¶mend FluÃŸwasse Ã¼ber und unterfliefit das kÃ¼stennah 
Festeis (Kapitel 3.1.3). Der Ãœberflutungsbereic erstreckt sich maximal bis in eine Entfer- 
nung von 25 km bis 30 km. Das weiter seewÃ¤rt angrenzende Festeis wird vom Flu8wasser 
nur unterstromt. 
Der WÃ¤rmeeintra durch das Fluflwasser wird in Meereismodellen gewÃ¶hnlic vernach- 
lÃ¤ssigt Der Einflufi des k~nt~inentalen SÃ¼ÃŸwasse auf das OberflÃ¤chenwasse lÃ¤Â sich in 
weiten Teilen der ostsibirischen Schelfmeere Ã¼be die Verteilung der Wassertemperatur, 
des Salzgehaltes und der NÃ¤hrstoff nachweisen (Pavlov et al., 1994; Kotchetov et al., 
1994). Die Wasserteinperatur an der OberflÃ¤ch steigt zur KÃ¼st hin an, wÃ¤hren der 
Salzgehalt kontinuierlich abnimmt. 
Infolge des frÃ¼hsommerliche FluÃŸwassereintrage entstehen vor den FluÂ§mÃ¼ndung aus- 
gedehnte SÃ¼ÃŸwasserlinse in denen im Extremfall z. B. in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee bis 
in 7m Tiefe unter dem Festeis sehr geringe Salzgehalte (S < 1 ppt) bei Wassertempera- 
turen Ã¼be -O.lÂ° erreicht werden kÃ¶nne (Pivovarov et al., 1999). Nach der Durch- 
mischung des FluÃŸwasser mit dem Meerwasser werden im Modell fÃ¼ das Brackwasser 
im kÃ¼stennahe und -fernen Bereich Salzgehalte von 5 ppt bzw. 20 ppt angenommen. 
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In einem ersten und vereinfachten Ansatz wird der fluÃŸwasserbedingt WÃ¤rmeeintra ana- 
log zum fÃ¼hlbare atmosphÃ¤rische WÃ¤rmestro an der Eisoberseite parametrisiert. Das 
Datum des Einsetzens der Ãœberflutun des Festeises leitet sich aus Satellitendaten ab. 
Zur Berechnung des WÃ¤rmeeintrage werden die charakteristische Morphologie des Schel- 
fes vor jedem FluÂ§mÃ¼ndungsgebi sowie verschiedene Abflufiparameter berÃ¼cksichtigt 
Nach Dean et al. (1993) und Searcy et al. (1996) ergibt sich der FluÃŸwasserwÃ¤rmestr 
an der oberen (Gleichung 4.45) und unteren (Gleichung 4.44) Seite des Festeises aus einer 
vereinfachten Approximation 
Qr = Cr CU pw V, (Tr - T()  (4.44) 
und 
Qr = cw PW V, (T, - ~ b ) .  (4.45) 
Dabei ist Cr der turbulente Austauschkoeffizient des FluÂ§wasserwÃ¤rmestrom an der 
GrenzflÃ¤ch Wasser-Festeis, der nach Messungen von Josberger (1987) und AbschÃ¤tzun 
gen von Searcy et al. (1996) konstant auf den Wert von Cr = 1 1 0 4  (di~nensionslos) 
gesetzt wird. Die Dichte des kÃ¼stennahe Brackwassers betrÃ¤g P,,, = 1004 k g m 3 ,  dieje- 
nige des kÃ¼stenferne Brackwassers pm = 1016 k g m 3 .  In KÃ¼stennÃ¤ ist die spezifische 
WÃ¤rmekapazitii des Brackwassers an der Eisunterseite C,,, = 4125 J k g l ~ ' .  FÃ¼ das 
nicht durchmischte Flufiwasser an der Ã¼berflutete Festeisoberseite wird die spezifische 
WÃ¤rmekapazitÃ als Funktion der Wassertemperatur [Â¡C nach Baumgartner und Lieb- 
scher (1996) approximiert: 
Die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ des kÃ¼stenferne Brackwassers wird konstant auf den 
Wert C,, = 4000 J k g l ~ '  gesetzt. FÃ¼ die Flufiwasserfahne wird in KÃ¼stennÃ¤ ei- 
ne mittlere StrÃ¶mungsgeschwindigkei an der Ober- und Unterseite des Festeises von 
~f = 0.40 m s 1  angenommen (Golovin et al., 1999). FÃ¼ Festeisgebiete, die entfernt von 
den FluÃŸmÃ¼ndung sind, nÃ¤her sich die Geschwindigkeit immer weiter derjenigen der 
kÃ¼stenparallele StrÃ¶mun an. Es gilt dort an der Festeisunterseite eine geringere mit- 
tlere Stromungsgeschwindigkeit von vf = 0.07 m s-' (Dmitrenko, 2000, pers. Mitteilung). 
Tr - Tf und Ts - Tb sind die Differenzen zwischen der Schichtmitteltemperatur der Ab- 
fluÃŸfahn Tr und der Temperatur der Ã¼berflutete Eisoberseite T( (hier 273.15K) bzw. 
zwischen der Schichtmitteltemperatur des Scheifwassers T, und der Temperatur der Eis- 
unterseite Tb. 
Dean et al. (1993) und Searcy et al. (1996) nehmen fÃ¼ das Flufiwasser mit dem Einsetzen 
der Hochwasserwelle einen linearen Anstieg der Temperatur von 0.33 K d 1  an. Dagegen 
wird im vorliegenden Ansatz das Tagesmittel der FluÃŸwassertemperatu aus einem mit- 
tleren monatlichen Jahresgang nach Pavlov et al. (1994) und Nalimov (1995) in einer 
ersten NÃ¤herun mit Hilfe einer kubischen Spline-Interpolation fÃ¼ die einzelnen Tage ap- 
proximiert. 
4.2 Antriebsdaten und Parametrisierungen 
Die Durchmischung des FluÃŸwasser mit dem Meerwasser bzw. die Berechnung der Schelf- 
wassertemperatur T, fÃ¼ einen stationÃ¤re Zustand erfolgt nach einer einfachen Parame- 
trisierung uber die Schelfdimensionen, die AbfluÃŸwerte die FluÃŸwassertemperature und 
die StrÃ¶mungsgeschwindigkei der AbfluÃŸfahn (Prange, 2000): 
Hierbei steht Ax fÃ¼ die Breite der FluÂ§mÃ¼ndun Ay fÃ¼ die Entfernung von der KÃ¼sten 
linie und Az fÃ¼ die mittlere MÃ¤chtigkei der WassersÃ¤ul des MÃ¼ndungsgebiete auf dem 
Schelf. Die Schelfdimensionen werden aus bathymetrischen Karten der ostsibirischen Ark- 
tis abgeleitet (Abb. 4.13). 
Abbildung 4.13: Bathymetrische Karte der Laptewsee: aus Churun (1995) 
Das einstrÃ¶mend FluÃŸwasse ist aufgrund seiner Temperatur und seines geringen Salz- 
gehaltes spezifisch leichter als das salzhaltige Ozeanwasser. Durch die Schichtung des 
SÃ¼ÃŸwasse uber dem Ozeanwasser ist die effektive Wassertiefe des Schelfes geringer als 
die wahre Schelftiefe. Die effektive Wassertiefe wird im wesentlichen von der Morphologie 
des Miindungsgebietes und der AbfluÃŸmeng in der Mischungsschicht iiber dem tiefer- 
gelegenen Ozeanwasser bestimmt. In diesem Modell wird, basierend auf Messungen von 
Temperatur- und Salzgehaltsprofilen in der Laptewsee (Timokhov, 1994; Golovin, 1995), 
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in KÃ¼stennÃ¤ vor den FlufimÃ¼ndunge eine mittlere effektive Schelftiefe von 2.51n und 
in den kÃ¼stenferne Gebieten eine effektive Schelftiefe von 7.0m angenommen. Weiterhin 
wird angenommen. daÂ der AbkÃ¼hlungseffek der Abflufifahne durch schmelzendes Eis 
nur gering ist. 
Die mittlere kÃ¼stenparallel ozeanische StrÃ¶mun ist vÃ = 0 . 0 7 m s 1 ,  und die Tempera- 
tur  des Ozeanwassers Tu liegt wÃ¤hren der Ablationsphase des Festeises in der NÃ¤h des 
Gefrierpunktes 
Der Abflufi Q [ m 3 s 1 ]  wird aus den Pegelmessungen der dem FlufimÃ¼ndungsgebie nÃ¤chst 
gelegenen Station Ã¼bernommen Allerdings mÃ¼sse fÃ¼ die Lena, Yana und Indigirka der 
AbfluÂ der Pegel modifiziert werden. Die GrÃ¶Â des Deltas und die Fliefirichtung der ein- 
zelnen KanÃ¤l im Delta machen eine mengenniÃ¤fiig Aufteilung des Abflusses erforderlich. 
Die prozentuale Verteilung des frÃ¼hsommerliche Abflusses in den einzelnen KanÃ¤le des 
Lenadeltas erfolgt nach Ivanov und Piskun (1995). Die HÃ¶h der WassersÃ¤ul auf dem 
Ã¼berflutete Festeis betrÃ¤g nach Dean et al. (1993) etwa 0.5 m. Insgesamt 80% des FluÂ§ 
wassereintrages strÃ¶m unter dem Festeis auf den Schelf. 
4.2.5 Ozeanischer Antrieb 
In den flachen Schelfmeeren, insbesondere in KÃ¼stennÃ¤h ist die Einmischung von rela- 
tiv warmem und salzreichem Tiefenwasser in die Deckschicht gering. Ein Teil des Fest- 
eises kann bei einer positiven Energiebilanz an der Eisunterseite infolge des eingemischten 
warmen Tiefenwassers geschmolzen werden. Gleichzeitig stabilisiert der SÃ¼fiwassereintra 
durch das schmelzende Festeis wiederum die ozeanische Deckschicht. Die Konvektion fÃ¼hl 
barer WÃ¤rm wird abgeschwÃ¤cht Erst mit dem Einsetzen der Schmelzhochwasser der si- 
birischen FlÃ¼ss verursacht der unter dem Festeis flieflende Wasserstrom eine turbulente 
Durchmischung der Deckschicht und somit eine ErhÃ¶hun des ozeanischen WÃ¤rmestromes 
Der ozeanische WÃ¤rmestro ist eine schwierig zu bestimmende GrÃ¶fie Sein Wert wird in 
vielen Modellen als zeitlich konstant (meist Jahresmittel) zwischen 0 w m 2  und 1 0 ~ m - ~  
angenommen. Die Verwendung eines klimatologischen Mittelwertes stellt eine starke Ver- 
einfachung der natÃ¼rliche Situation dar. Nach Proshutinsky und Johnson (1997) wechselt 
die oberflÃ¤chennah ozeanische Zirkulation im Arktischen Ozean zwischen einem zyklo- 
nischen und a~itizyklonischen Zirkulationsmuster auf einer Zeitskala von 5 bis 7 Jahren. 
Johnson und Polyakov (2001) zeigen, daÂ das relativ salzarme OberflÃ¤chenwasse der 
Schelfe durch salzreicheres Wasser aus dem Arktischen Ozean (Atlantisches Zwischenwas- 
ser, Barentsseewasser) ersetzt werden kann. Dadurch verringert sich die vertikale MÃ¤chtig 
keit der oberflÃ¤chennahe SÃ¼Â§wasserschich und gleichzeitig wird der ozeanische WÃ¤rme 
strom erhÃ¶ht Nach Johnson und Polyakov (2001) hat die ozeanische WÃ¤rmestromdich 
te im Eurasischen Becken und in der Laptewsee zwischen 1989 und 1997 zugenommen. 
Martinson und Steele (2001) schÃ¤tze den winterlichen ozeanischen WÃ¤rmestro in der 
ostsibirischen Arktis Mitte der 90er Jahre des 20. Jahrhunderts auf 15VVm2 bis 20Wm-'. 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
Der vertikale ozeanische WÃ¤rmestro wird im Festeismodell als zeitlich variierende GrÃ¶fi 
fÃ¼ die verschiedenen Untersuchungsgebiete vorgegeben. Er  wird nur in der Energiebi- 
lanz des kÃ¼stenferne Festeises berÃ¼cksichtigt Die tÃ¤gliche Werte werden durch eine 
Spline-Interpolation aus den Monatsmitteln des ozeanischen WÃ¤rmestrome berechnet. Sie 
stammen aus dem hochaufgelÃ¶ste (27 km X 27 km) gekoppelten Meereis-Ozean-Modell 
NAOSIM, welches am Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung entwickelt 
wurde und auf dem GFDL-MOM2-Code (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory - Mo- 
dular Ocean Model) basiert. Da die minimale Modellozeantiefe in KiistennÃ¤h bei 60m 
liegt, berechnet das Modell fÃ¼ die flachen Schelfgebiete zu hohe Werte. Umgerechnet auf 
Wassertiefen von rund 20m ergibt sich fÃ¼ die im Modell berechneten vertikalen ozea- 
nischen WÃ¤rmestrÃ¶ ein um ein Drittel verringerter Wert (Karcher, 2001, pers. Mittei- 
lung). 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
Zur Berechnung der StrahlungsstrÃ¶m sowie ihrer Komponenten existieren eine Viel- 
zahl von ParametrisierungsansÃ¤tze (vgl. Reed, 1977; Launiainen und Cheng, 1998) und 
Strahlungstransportmodellen. Die Parametrisierungen unterscheiden sich hinsichtlich der 
BerÃ¼cksichtigun der EingangsgrÃ¶fien Die meteorologischen EingangsgrÃ¶fien die aus Mo- 
dellergebnissen oder Beobachtungen a,bgeleitet werden, weisen eine unterschiedliche Qua- 
litÃ¤ auf (vgl. Kapitel 2.1 und Kapitel 4.2.2). Die Eingabewerte selbst beeinflussen so die 
Ergebnisse der Parametrisierungen. Die SensitivitÃ¤ der verschiedenen Parametrisierungs- 
verfahren gegenÃ¼be den EingangsgrÃ¶fle wirkt sich auf die Simulation der Festeisdicken 
aus. 
In den Polargebieten sind wÃ¤hren der Sommermonate die kurzwellige solare Einst,rahlung 
und die Albedo die dominierenden Faktoren der OberflÃ¤chenenergiebilanz In Kapitel 4.3.1 
werden da,her mehrere in der Meereismodellierung verbreitete Strahlungsparametrisierun- 
gen der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolkenfreien sowie einen bewÃ¶lkte Himmel verglichen. 
Die Wirkung verschiedener AnsÃ¤tz zur Parametrisierung der Albedo der Meereis- und 
SchneeoberflÃ¤ch wird in Ka~i t~e l4 .3 .2  Ã¼berprÃ¼f In Kapitel 4.3.3 wird der Einflufi der at- 
mosphÃ¤rische Antriebsdaten (ECMWF, NCEP/NCAR) auf die Simulation der zeitlichen 
VerlÃ¤uf der Festeisdicken untersucht. Ziel der Sen~it ivitÃ¤ts~nalyse i t es, das Verhalten 
des Fest,eismodells zu untersuchen sowie die Simulationsergebnisse auf PlausibilitÃ¤ und, 
wo mÃ¶glich auf RealitÃ¤tsnÃ¤ zu prÃ¼fen 
4.3.1 Globalstrahlung und Wolkenfaktoren 
In Meereismodellen werden unterschiedliche Methoden zur Beschreibung der Globalstrah- 
lung verwendet,. Die einfachsten AnsÃ¤tz beruhen auf der Verwendung klimatologischer 
Mittelwerte (z. B. Semtner, 1976). Die Globalstrahlung an der ErdoberflÃ¤ch lÃ¤Â sich mit 
ausreichender Genauigkeit Ã¼be einfache Parametrisierungen berechnen. Der EinfluJ3 der 
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AtmosphÃ¤r wird durch empirische Faktoren berÃ¼cksichtigt die aus Messungen abgelei- 
tet  wurden (z.B. Parkinson und Washington, 1979; Shine und Henderson-Sellers, 1985; 
Harder, 1996). Aufwendiger ist die Verwendung von Strahlungstransportmodellen. 
In diesem Kapitel werden die in Meereismodellen hÃ¤ufi verwendeten Parametrisierungen 
der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolkenfreien Himmel von Zillman (1972), wie bereits in 
Gleichung 4.21 beschrieben, Bennett (1982) und Shine (1984) untereinander verglichen, 
um mÃ¶glich EinflÃ¼ss auf die Simulation der zeitlichen Entwicklung der Festeisdicken zu 
separieren. ZusÃ¤tzlic werden die Faktoren der Wolkenkorrektur nach Laevastu (1960), 
vgl. Gleichung 4.21, und Bennett (1982) hinsichtlich ihrer AbhÃ¤ngigkei vom Bedeckungs- 
grad untersucht. Die Strahlungsparametrisierung fÃ¼ einen wolkenfreien Himmel lautet 
nach Bennett (1982) 
RsL = 0.72 So cos Z (4.48) 
und nach Shine (1984) 
Darin steht So [Wmp2] fÃ¼ die Solarkonstante, Z [O] fÃ¼ den Zenitwinkel der Sonne und 
e [Pa] fÃ¼ den Partialdruck des Wasserdampfes in 2 m  HÃ¶h Ã¼be Grund. 
Die Strahlungsparametrisierung fÃ¼ einen mit Wolken bedeckten Himmel ergibt sich aus 
der Multiplikation der Gleichungen 4.21, 4.48 und 4.49 mit einem Wolkenfaktor Cf, der 
die einfallende Globalstrahlung reduziert. Der Wolkenfaktor berechnet sich nach Bennett 
(1982) 
Nc (skaliert auf das Intervall [0.1]) steht fÃ¼ den Gesamtbedeckungsgrad des Himmels mit 
Wolken. 
Vergleich der Parametrisierungen 
Die Parametrisierung der Globalstrahlung setzt sich zusammen aus der einfallenden sola- 
ren Strahlung am Oberrand der AtmosphÃ¤r und einem Faktor, der das Transmissions- 
vermÃ¶ge der AtmosphÃ¤r beschreibt. Bei Zillman (1972) und Shine (1984) ist das Trans- 
missionsver~nÃ¶ge ine Funktion des Kosinus des Zenitwinkels und des Partialdruckes des 
Wasserdampfes. Bei Bennett (1982) wird der Transmissionsgrad konstant auf 0.72 gesetzt. 
In Abbildung 4.14 sind die absoluten und relativen Differenzen zwischen den AnsÃ¤tze 
dargestellt. Die mittlere tÃ¤glich Globalstrahlung [Wm-'1 wird in AbhÃ¤ngigkei des Ko- 
sinus des Zenitwinkels bei einem konstanten Partialdruck des Wasserdampfes von 5 hPa 
berechnet. 
Differenzen der Globalstrahlung [W m-2] 
,, * . 
FÃ¼ den wolkenbedeckten Fall werden die Werte der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolken- 
freien Himmel durch einen Korrekturfaktor reduziert. Zwischen dem Gemmtbedeckungs- 
grad und dem Korrekturfaktor besteht bei Bennett (1982) ein linearer Zusammenhang. 
Laevastu (1960) verwendet dagegen eine Funktion dritten Grades. Bis zu einem Be- 
deckungsgrad von 0.93 reduzieren die Wolken in dem Ansatz von Bennett die Global- 
strahlung stÃ¤rke als dies bei Laevastu der Fall ist. Bei starker BewÃ¶lkun ist dagegen der 
Korrekturfaktor von Laevastu geringer als der von Bennett. 
Der Vergleich der Strahlungsparametrisierungen zeigt, daÂ die nach Bennett (1982) be- 
rechneten Tagesmittel der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolkenfreien Himmel ab  SonnenhÃ¶he 
von etwa 20Â°z niedrig sind. Im weiteren Verlauf der SensitivitÃ¤tsstudi wird der Ansatz 
nach Bennett nicht weiter verfolgt. Abbildung 4.15 zeigt beispielhaft die aus den verschie- 
denen Parametrisierungen berechneten mittleren JahresgÃ¤ng (1979 bis 1994) der Tages- 
mittel der Globalstrahlung jeweils fÃ¼ einen wolkenlosen (links) sowie fÃ¼ einen wolkigen 
bzw. bedeckten Himmel (rechts) im MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal). 
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Abbildung 4.15: Mittlerer Jahresgang der Globalstrahlung nach verschiedenen Parame- 
trisierungen fÃ¼ das MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal) im Zeitraum 1979 
bis 1994. Dargestellt sind die JahresgÃ¤ng der Tagesmittel der Globalstrahlung [ W m 2 ]  fÃ¼ 
einen wolkenlosen Himmel (links) nach Zillman (1972) und Shine (1984) und fÃ¼ einen wol- 
kigen (Nc = 0.5) bzw. wolkenbedeckten (Nc = 1.0) Himmel   recht,^) unter Verwendung der 
Korrekturfaktoren nach Laevastu (1960) und Bennett (1982). Der Partialdruck des Wasser- 
dampfes ist aus den Taupunktstemperaturen der NCEPINCAR-Reanalysen nach Sonntag 
(1994) berechnet. Der Gesamtbedeckungsgrad stammt aus den Meldungen der SYNOP- 
Station Tiksi (WMO 21824). 
Die nach Zillman (1972) und Shine (1984) berechneten mittleren Jahresgange der Ta- 
gesmittel der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolkenlosen Himmel unterscheiden sich bis auf 
die Sommermonate nur geringfÃ¼gig Im Juni sind die nach Zillman berechneten Strah- 
lungsstromdichten ca. 30 W m 2  geringer als die nach Shine. Die Abweichung ist darauf 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ auch im Tagesmittel der Kosinus des Zenitwinkels unter 0.4 bleibt 
(vgl. Abb. 4.14, links). 
Bis zu einem Gesamtbedeckungsgrad von 0.93 (vgl. Abb. 4.14, rechts) wird die auf die 
ErdoberflÃ¤ch auftreffende Globalstrahlung nach dem Ansatz von Bennett (1982) stÃ¤rke 
durch die Wolken reduziert als nach der Parametrisierung von Laevastu (1960). Mitte 
Juni betrÃ¤g die Differenz zwischen den nach Bennett und Laevastu korrigierten Tages- 
mittelwerten der Globalstrahlung zwischen 60 W m-' (Zillman) und 70 W m 2  (Shine). 
Nur fÃ¼ einen bedeckten Himmel (Nc  2 0.94) ist die Reduktion der Globalstrahlung nach 
Bennett geringer als die nach Laevastu. Die Differenzen der Strahlungsstro~ndichten be- 
tragen Mitte Juni 30 W m-' (Shine) und 35 W m-2(Zillman). 
Vergleich von Parametrisierungsergebnissen und Beobachtungsdaten 
Zur Beurteilung der Genauigkeit bzw. der RealitÃ¤tsnÃ¤ der berechneten Wert,e der Glo- 
balstrahlung werden die Ergebnisse der verschiedenen Strahlungsparametrisierungen mit 
den mittleren Werten der gemessenen Globalstrahlung verglichen (Abb. 4.16). Letzte- 
re stammen aus dem Mefinetz der WMO und werden im World R,adiation Data Center 
(WRDC) in St. Petersburg archiviert. FÃ¼ den Vergleich wird die WMO-Station Ostrov 
Chetyreh-Stolbovoy (WMO 21965) ausgewÃ¤hlt da diese MeÂ§statio vor dem Miindungs- 
gebiet der Kolyma auf einer Insel liegt und somit fÃ¼ die Untersuchung der Globalstrahlung 
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Abbildung 4.16: Vergleich von berechneter und gemessener Globalst,rahlung. Darge- 
stellt sind die nach verschiedenen ParametrisierungsansÃ¤tze berechneten und die an der 
SYNOP-Station Ostrov Chetyreh-Stolbovoy (WMO 21965), 70.63 N, 162.48 E, gemessenen 
langjÃ¤hrige Monatsmittel (1979 bis 1993) der Tagesmittel der Globalstrahlung [Wm-'1. 
Der Partialdruck des Wasserdampfes ist aus den NCEP/NCAR- (links) und ECMWF- 
Reanalysen (rechts) abgeleitet. Datenquellen: NCEPINCAR, ECMWF. WMO-SYNOP, 
WRDC. 
Alle Parametrisierungen geben den Jahresgang der mittleren ta,glichen Globalstrahlung 
[Wm-2] realistisch wieder. Die Verwendung der aus den NCEPINCAR- (Abb. 4.16, links) 
und ECMWF-Reanalysen (Abb. 4.16, rechts) abgeleiteten Feuchtegrofien fÃ¼hr nur zu 
geringen Unterschieden zwischen den Ergebnissen der Stra,hlungsparametrisierungen. In 
den Wintermonaten (DJF)  betragen die mittleren PartialdrÃ¼ck des Wasserdampfes ca. 
0.6 hPa (NCEPINCAR) bzw. 0.3 hPa (ECMWF). Im Sommer (JJA)  liegen die Werte im 
Mittel bei 7.5 hPa (NCEP/NCAR) und 5.0 hPa (ECMWF). 
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Die aus den kombinierten Parametrisierungen von Zillrnan (1972) bzw. Shine (1984) und 
Laevastu (1960) berechneten Strahlungsstromdichten weisen nur geringe Abweichungen 
von den gemessenen Werten der Globalstrahlung auf. So unterschÃ¤tze die parametrisier- 
ten Strahlungsstromdichten die gemessenen Werte im Mai nur um ca. 20 W m 2 .  Dage- 
gen unterschÃ¤tze die Ergebnisse der kombinierten Strahlungsparametrisierung von Shine 
(1984) und Bennett (1982) die gemessene Globalstrahlung zwischen MÃ¤r und Juli um 
bis zu 70 Wm-'. 
Als Ursache fÃ¼ diese Diskrepanz kommen die GÃ¼t der Parametrisierungen, die relativen 
Fehler der Eingabeparameter oder der unterschiedliche rÃ¤umlich ReprÃ¤sentanzbereic 
von Messung und Parametrisierungsansatz in Frage. 
Die Parametrisierung von Bennett (1982) wurde ursprÃ¼nglic fÃ¼ die Verwendung in 
einem gekoppelten AtmosphÃ¤ren-Meereismodel entwickelt. In diesem Ansatz gehen 
zonale Mittelwerte des Gesamtbedeckungsgrades linear in die Parametrisierung ein. 
Einzelne Wolkentypen werden nicht unterschieden. Bennett verwendet Tageswerte 
des Bedeckungsgrades, welche er mit Hilfe einer Spline-Interpolation aus den Mo- 
natsniittelwerten der Bedeckung in Januar, April, Juli und Oktober ableitet. In den 
von Meereis bedeckten Gebieten der Arktis dominieren dagegen v .a .  in den Som- 
mermonaten tiefe schichtfÃ¶rmig Wolken (Makshtas et al., 1998). Der Ansatz nach 
Laevastu (1960) wurde ursprÃ¼nglic zur Parametrisierung der kurzwelligen Strah- 
lungsstrÃ¶m Ã¼be den Ozeanen entwickelt. Eine Ãœbertragbarkei beider Verfahren 
auf die Polargebiete ist nur nach entsprechender Modifikation der empirischen Ko- 
effizienten mÃ¶glich 
Laevast.11 (1960) geht von einem nichtlinearen Zusammenhang zwischen Wolken- 
Bedeckung und Globalstrahlung aus, Bennett (1982) dagegen von einem linearen 
Zusammenhang (Abb. 4.14). Strahlungstransportmodelle, die Ã¼be Schnee und Eis 
eingesetzt werden, bestÃ¤tige eine nichtlineare Beziehung zwischen beiden GrÃ¶Â§ 
(Maslanik und Silcox, 1993). Die Verwendung des Wolkenfakt,ors nach Laevastu 
fiihrt zu realistischeren Ergebnissen. Im Vergleich zu der linearen Parametrisierung 
des Wolkenfaktors von Bennett ist das berechnete TransmissionsvermÃ¶ge der At- 
mosphÃ¤r bei leichter bis starker BewÃ¶lkun nach dem Ansatz von Laevastu hÃ¶her 
In den Strahlungsparametrisierungen fÃ¼ den wolkenfreien Fall werden empirisch er- 
mittelte Koeffizienten verwendet, die nur von der Wasserdampfabsorption abhÃ¤ngen 
Der Aerosolgehalt der AtmosphÃ¤r und seine intra- und interannuale VariabilitÃ¤ 
wird dagegen nicht berÃ¼cksichtigt Curry et al. (1996) weisen darauf hin, daÂ Aerosole 
aus anthropogenen und natÃ¼rliche Quellen das Trans~nissionsvermÃ¶ge der Atmo- 
sphÃ¤r erheblich verÃ¤ndern 
Die in dieser Untersuchung verwendeten ParametrisierungsansÃ¤tz fÃ¼ den Fall mit 
Wolkenbedeckung vernachlÃ¤ssige die Mehrfachreflexionen zwischen der Schnee- 
bzw. MeereisoberflÃ¤ch und der Wolkenunterseite (Shine, 1984). Vor allem im Mai 
fÃ¼hr die hohe Albedo des schneebedeckten Untergrundes bei gleichzeitiger Zunahme 
der BewÃ¶lkun (vgl. Abb. 4.10) zu Mehrfachreflexionen der kurzwelligen Strahlung. 
Dadurch erhÃ¶h sich an der ErdoberflÃ¤ch die auftreffende Globalstrahlung. 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
0 Die Genauigkeit der in der Arktis eingesetzten Pyranometer betrÃ¤g nach Serreze 
et al. (1998) & 10 W m 2 .  Unt,erschiede zwischen der Messung und den Ergebnis- 
sen der Strahlungsparametrisierung ergeben sich dadurch, daÂ die Tagesmittel der 
Gesamtbedeckung aus den vier Beobachtungsterminen (s. Kapitel 4.2.2) berechnet 
werden und hieraus wiederum das Tagesmittel der Globalstrahlung. Die gemessenen 
Strahlungswerte bilden dagegen ein zeitliches Integral Ã¼be 24 Stunden. 
0 Der vorzugebende Partialdruck des Wasserdampfes bezieht sich entsprechend der 
horizontalen Maschen-weite der globalen Modelle 8uf eine FlÃ¤ch von mehreren tau- 
send Quadratkilometern. Die an der Station gemessenen Werte der Globalstrahlung 
beziehen sich da,gegen auf einen MeÂ§punkt 
EinfluÃ der Parametrisierungsverfahren auf die simulierten Festeisdicken 
Die jeweils verwendete Parametrisierung der Globalstrahlung wirkt sich aufgrund der Ab- 
weichungen im Jahresverlauf (Abb. 4.16) unterschiedlich stark auf die Simulation der zeit- 
lichen VerlÃ¤.uf der Festeisdicken aus. Beispielhaft wird der EinfluÂ der Parametrisierungen 
auf die Schmelzraten des Festeises fÃ¼ das MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya- 
Kanal) in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee untersucht. Die Simulationen werden getrennt fÃ¼ 
Ã¼berflutete und nichtÃ¼berflutete Festeis mit den atmosphÃ¤rische AntriebsgrÃ¶Â§ der 
NCEPINCAR, (Abb. 4.17, links) und des ECMWF (Abb. 4.17, rechts) durchgefÃ¼hrt 
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Abbildung 4.17: EinfluB unterschiedlicher Parametrisierungen der Globalstrahlung auf 
die simulierten Festeisdicken. Dargestellt sind die nach verschiedenen Parametrisierungs- 
ansÃ¤tze berechneten Festeisdicken (kustennahes Ã¼berflutete und kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflu 
tetes Festeis) fÃ¼ das Mundungsgebiet der Lena (Trofimovskaya-Kanal), Mittelungszeitraum 
1979 bis 1994. Im kÃ¼stennahe Bereich betrÃ¤g die Anfangseisdicke 2.2 m, die MÃ¤chtigkei 
der Schneedecke 0.25 m, im kÃ¼stenferne Bereich 2.0 m bzw. 0.25 m. Die atmosphÃ¤rische 
Antriebsgrofien stammen aus den NCEP/NCAR- (links) und ECMWF-Reanalysen (rechts). 
Datenquellen: NCEP/NCAR, ECMWF. 
In allen FÃ¤lle ist das simulierte Festeis bei der Verwendung der Strahlungsparametri- 
sierungen nach Zillman (1972) und Laevastu (1960) schneller abgeschmolzen als bei der 
Verwendung der Parametrisierungen nach Shine (1984) und Bennett (1982). Die Ursa- 
che hierfÃ¼ liegt in der unterschiedlichen AbhÃ¤ngigkei der Parametrisierungen vom Ge- 
samtbedeckungsgrad (Gleichungen 4.21 und 4.50). Bei der Simulation der Festeisdicken 
im Ãœberflutungsfal sind die Unterschiede zwischen den Schmelzkurven nur gering. Die 
Differenz zwischen den Zeitpunkten, an denen das Eis abgeschmolzen ist, betrÃ¤g etwa 
1 bis 2 Tage. Dagegen wirken sich die verschiedenen ParametrisierungsansÃ¤tz bei dem 
nichtÃ¼berflutete Festeis weitaus stÃ¤rke aus. Die Simulation mit NCEP/NCAR-Daten 
fÃ¼hr dazu, daÂ der SchmelzprozeÂ bei der Verwendung der Globalstrahlungwerte nach 
Zillman/Laevastu und ShinelLaevastu rund 5 Tage lÃ¤nge dauert als nach dem Ansatz 
von ShinelBennett. In der Simulation mit ECMWF-Daten betrÃ¤g die Differenz zwischen 
den Schmelzkurven am Ende der Ablationsperiode ca. 8 bis 9 Tage. 
Zusammenfassung 
Der Vergleich der Parametrisierungen zeigt, daÂ der Jahresgang der Tagesmittel der Glo- 
balstrahlung in der ostsibirischen Arktis gut reproduziert werden kann. Abweichungen von 
dieser jahreszeitlichen Verteilung ergeben sich aus der Wolkenbedeckung und der Albedo 
der ErdoberflÃ¤che Damit kommt der Parametrisierung des Wolkenfaktors eine grofie Be- 
deutung zu, da  dieser in AbhÃ¤ngigkei vom Gesamtbedeckungsgrad die Globalstrahlung 
reduziert. Die wesentlichen Probleme liegen dabei in einer mÃ¶glichs genauen BerÃ¼ck 
sichtigung des Gesamtbedeckungsgrades und seiner zeitlichen VariabilitÃ¤t Die GÃ¼t des 
Wolkendatensatzes, welcher aus Satellitendaten, Modellanalysen oder Bodenbeobachtun- 
gen abgeleitet weiden kann (s. Kapitel 4.2.2), bestimmt den EinfluÂ des Bedeckungsgrades 
auf die Strahlungsparametrisierung. 
Die Wolken- und Niederschlagsbildung in den Polargebieten wird in numerischen Vor- 
hersagemodellen bislang, wie in Kapitel 4.2.2 beschrieben, nur unzureichend simuliert 
(LÃ¼pkes 1993). Eine ÃœberprÃ¼fu wolkenmikrophysikalischer Prozesse ist aufgrund der 
eingeschrÃ¤nkte ZugÃ¤nglichkei der polaren Gebiete nur bedingt mÃ¶glich Die an Boden- 
stationen beobachteten WolkengrÃ¶fie sind lokal begrenzt verwendbar und nur teilweise 
auf andere Gebiete iibertragbar. Die geringe Anzahl von Mehtationen und die extremen 
Witterungsbedingungen sind der Hauptgrund fÃ¼ die schlechte Datenlage. Daher bieten 
Satellitendaten einen Ansatz, diesen MiÂ§stan zumindest teilweise zu beheben. Allerdings 
lassen sich Wolken bzw. Wolkenparameter nicht direkt mit Satellitenmessungen erfassen, 
sondern mÃ¼sse mit zum Teil aufwendigen Algorithmen durch Strahlungstransportmodel- 
le abgeleitet werden. WolkendatensÃ¤tz aus dem International Satellite Cloud Climatolo- 
gy Project (ISCCP) sind bis heute nur eingeschrÃ¤nk in den Polarregionen verwendbar, 
da  sie den Jahresgang der Wolkenbedeckung Ã¼be Meereis nicht befriedigend darstellen 
und insbesondere die tiefen Wolken im Sommer (Arktischer Stratus) s t a k  unterschÃ¤tze 
(Schweiger e t  al.,  1999). 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
Es ist zu erwarten, daÂ in Zukunft neue oder verbesserte Algorithmen zur Erfassung von 
Wolkenparametern aus Satellitendaten zur VerfÃ¼gun stehen, die die BewÃ¶lkun in  Po- 
largebieten realistisch beschreiben. Dann bietet es sich an, Strahlungsparametrisierungen 
der Globalstrahlung zu verwenden, die neben den in den Gleichungen 4.21, 4.48 und 4.49 
beschriebenen EingangsgrÃ¶fie Mehrfachreflexionen zwischen der Schnee- bzw. Eisober- 
flÃ¤ch und der Wolkenunterseite berÃ¼cksichtige (Shine, 1984). 
Im Rahmen dieser Untersuchung werden ausschlief3lich Gesamtbedeckungsgrade aus  Bo- 
denbeobachtungen verwendet. Die Kombination der Parametrisierungen von Zillman/ 
Laevastu und Shine/Laevastu liefert im Vergleich mit den Beobachtungsdaten wirklich- 
keitsnahe Werte der Globalstrahlung. Die Verfahren nach Zillman und Shine bieten sich 
beide fÃ¼ die Verwendung in1 Festeismodell an. Die Simulation der Festeisdicke wird ab die- 
sem Kapitel mit den Parametrisicrungen von Zillman (1972) und Laevastu (1960) durch- 
gefÃ¼hrt da  diese beiden Verfahren den zeitlichen Verlauf der Globalstrahlung realistisch 
wiedergeben. 
4.3.2 Albedo der Meereis- und SchneeoberflÃ¤ch 
Die Bestimmung der Albedo der Meereis- und SchneeoberflÃ¤ch hat eine groÂ§ Bedeutung 
fÃ¼ die Beschreibung der kurzwelligen Strahlungsbilanz (Gleichungen 4.30 bis 4.33). Die 
Schnee- bzw. Eisalbedo muÃ genau abgeschÃ¤tz werden, da  bereits kleine Fehler in der 
Berechnung relativ groÃŸ Fehler in der Energiebilanz nach sich ziehen. So fÃ¼hr z. B. eine 
Abweichung von 0.05 bei einer mittleren Albedo von a = 0.60 zu einem relativen Fehler 
von 12.5% in der Berechnung der kurzwelligen Strahlungsbilanz. 
Die Albedo wird durch eine Vielzahl von GrÃ¶ÃŸ wie OberflÃ¤chenar (Schnee, Meereis, 
Wasser), HÃ¶h der Schneedecke auf dem Meereis, Korndurchmesser der Eiskristalle, Eis- 
dicke, Grad der Verunreinigung mit Sedimenten, SonnenhÃ¶he BewÃ¶lkun und WellenlÃ¤ng 
der einfallenden Strahlung bestimmt (Warren, 1982; Perovich et al., 1998). Die Albedo- 
werte polarer OberflÃ¤che liegen zwischen 0.06 fÃ¼ offenes Wasser und 0.87 fÃ¼ tiefen 
trockenen Schnee. 
Zur Berechnung der OberflÃ¤chenalbed von Schnee, Meereis und Wasser werden in Atmo- 
sphÃ¤ren und Meereismodellen unterschiedliche PararnetrisierungsansÃ¤tz verwendet. In 
globalen und regionalen atmosphÃ¤rische Klimamodellen wird die Albedo der Schnee- und 
EisoberflÃ¤che in AbhÃ¤ngigkei von der OberflÃ¤chentemperatu Ta auf konstante Werte 
gesetzt. Beispielsweise verwendet das Klimamodell des NCAR fÃ¼ Tn < 273.15 K eine 
Eisalbedo von 0.60 und fÃ¼ Ta = 273.15K eine Albedo von 0.50. FÃ¼ schneebedeckte 
OberflÃ¤che wird die Albedo entsprechend auf 0.82 und 0.70 gesetzt (Weatherly et al., 
1998). Nur wenige Parametrisierungen berÃ¼cksichtige die MÃ¤chtigkei der Schneedecke 
und die Eisdicke oder die SchmelzwassertÃ¼mpel Die zur Zeit eingesetzten Klimamodelle 
unterscheiden sich hinsichtlich der Festlegung anderer Schwellenwerte fÃ¼ die OberflÃ¤chen 
temperatur und durch die Verwendung anderer Albedowerte. 
4 Festeismodell 
Die einfachsten AnsÃ¤tz in Meereismodellen berÃ¼cksichtige nur die AbhÃ¤ngigkei der 
Albedo von der OberflÃ¤chenar und dem Aggregatzustand. FÃ¼ OberflÃ¤chentempera 
turen oberhalb des Gefrierpunktes von SÃ¼flwasse wird Schmelzen des Meereises bzw. 
des Schnees angenommen (z.B. Parkinson und Washington, 1979; Ha,rder, 1996; Saucier 
und Dionne, 1998). Die Albedo wird dabei auf einen konstanten Wert geset,zt. Die Albe- 
dowerte verschiedener polarer OberflÃ¤che variieren je nach Autor. In Tabelle 4.2 ist die 
Albedo der wichtigsten OberflÃ¤chentype aufgefÃ¼hrt Zum Vergleich sind in der Arktis 
gemessene Werte der Albedo dargestellt (Perovich, 1996). 
Tabelle 4.2: Angaben zur Albedo polarer OberflÃ¤chentype nach verschiedenen Autoren 
(P.W. = Parkinson und Washington (1979), S.H.-S. = Shine und Henderson-Sellers (1985)> 
S.D. = Saucier und Dionne (1998)). Die Angaben von Perovich (1996) sind gemessene Albe- 
dowerte. 
OberflÃ¤chenty P.W. S.H.-S. Harder S.D. Perovich 
(1979) (1985) (1996) (1998) (1996) 
Meereis mit Neuschnee - - - - 0.87 
Meereis mit trockener Schneedecke 0.75 0.80 0.80 0.82 0.81 
Meereis mit schmelzender Schneedecke - 0.65 0.70 0.73 0.77 
Meereis ohne Schneedecke 0.50 0.72 0.65 0.64 0.50-0.70 
Schmelzendes Meereis ohne Schneedecke 0.53 0.60 - 0.33-0.50 
SchmelztÃ¼mpe - - - 0.20-0.40 
Offenes Wasser 0.10 0.10 0.10 0.10 0.05 
Nach den oben beschriebenen AusfÃ¼hrunge wird deutlich, daÂ eine derartige Vereiu- 
fachung zur Bestimmung der OberflÃ¤chenalbed fÃ¼ Meereismodelle unzureichend ist. I11 
diesen Verfahren werden weder die Vielfalt polarer OberflÃ¤chentype noch die ErwÃ¤rmun 
der EisoberflÃ¤ch und damit die Bildung und Ausbreitung von SchmelztÃ¼mpel berÃ¼ck 
sichtigt. 
Shine und Henderson-Sellers (1985) befassen sich mit dem Einflufl von eisdickenabhÃ¤n 
eigen Parametrisierungen der Albedo auf die Simulation von Eisdicken. Es hat sich gezeigt, 
daÂ Meereismodelle am sensitivsten auf die Parametrisierung von schmelzendem Meereis 
ohne Schneedecke reagieren. Die Bewiilkung wirkt sich auf die Albedo der verschiedenen 
Oberfliichentypen aus (Kapitel 4.2.2). Die AbhÃ¤ngigkei der Meereisalbedo von der Son- 
nenhÃ¶h ist V. a .  in den wolkenreichen Sommermonaten nach Doronin und Kheisin (1977) 
als gering einzuschÃ¤tzen Ein weiterer Ansatz zur Simulation von Meereisdicken stammt 
von Ebert und Curry (1993). Die Autoren koppeln ein thermodynamisches Meereismo- 
dell mit einem Strahlungstransportmodell. Dabei wird die spektrale Albedo fÃ¼ mehrere 
OberflÃ¤chentype verwendet, wobei auch SchmelztÃ¼mpe inbezogen werden. 
Aufgrund des starken Einflusses der Albedoparametrisierung von schmelzendem Meereis 
auf die Simulation der zeitlichen Entwicklung der Eisdicken werden in diesem Kapitel ver- 
schiedene AnsÃ¤tz untersucht, die in Meereismodellen Verwendung finden. In den meisten 
Meereismodellen wird die Albedo von schmelzendem Eis ohne Schneedecke in AbhÃ¤ngig 
keit von der Eisdicke berechnet. 
4.3 SensitivitÃ¤tss udien 
Diese Methode stellt nach Ebert und Curry (1993) den besten Parametrisierungsansatz 
dar, da  sie den Zusammenhang zwischen Dicke und Alter des Meereises berÃ¼cksichtigt 
Im bereits vorgestellten Ansatz von Flato und Brown (1996) ist die Albedo eine Funktion 
der Eisdicke (vgl. Gleichungen 4.32 und 4.33). Die Unterscheidung zwischen Meereis mit 
schmelzender bzw. ohne schmelzende OberflÃ¤ch wird anhand der OberflÃ¤chentemperatu 
getroffen. Es werden nur solche Parametrisierungen miteinander verglichen, die sowohl die 
Eisdicke als Eingangsgrofie verwenden als auch die Ã¼be den kurzwelligen Spektralbereich 
integrierte Albedo betrachten. Die berechneten Albedowerte gelten fÃ¼ einen unbewÃ¶lkte 
Himmel. 
Die Parametrisierung der Albedo von schmelzendem Meereis ai in AbhÃ¤ngigkei von der 
Eisdicke hf lautet nach Grenfell (1979) 
nach Shine und Henderson-Sellers (1985) 
und nach Gabinson (1987) 
Vergleich der Parametrisierungen 
Abbildung 4.18 zeigt eisdi~kenabh~ngige Parametrisierungen der Albedo von schmelzen- 
dem Meereis nach Angaben verschiedener Autoren. Der Zusammenhang zwischen Eis- 
dicke und Albedo ist fÃ¼ dÃ¼nne Meereis besonders stark ausgeprÃ¤gt Oberhalb von Ca. 
0.8 m ist die Albedo von Meereis ohne Schneeauflage und SchmelztÃ¼mpe unabhÃ¤ngi von 
der Eisdicke. Die AnsÃ¤tz von Grenfell (1979), Shine und Henderson-Sellers (1985) und 
Gabinson (1987) basieren a.uf theoretisch abgeleiteten Beziehungen zwischen der Dicke 
und der Albedo des Meereises bei OberflÃ¤chentemperature unter dem Gefrierpunkt 
(trockene OberflÃ¤che) Diese Parametrisierungen spiegeln die Ã„nderun der optischen Ei- 
genschaften von trockenem zu feuchtem Meereis nicht wider. 
Der Ansatz nach Flato und Brown (1996) unterscheidet zwischen der Albedo von Meereis 
bei OberflÃ¤chentemperature unter dem Gefrierpunkt und der Albedo von schmelzendem 
Meereis bei OberflÃ¤chentemperature am Gefrierpunkt. Die minimale Eisalbedo, die bei 
OberflÃ¤chentemperature unter dem Gefrierpunkt erreicht werden kann, liegt bei a, = 
0.15, Die maximale Albedo von Meereis am Gefrierpunkt betrÃ¤g aÃ = 0.55. 
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Abbildung 4.18: Einflufl verschiedener Parametrisierungen der Albedo von schmelzendem 
Meereis in AbhÃ¤ngigkei von der Eisdicke. Dargestellt sind die berechneten Albedowerte, die 
in den Meereismodellen von Grenfell (1979); Shine und Henderson-Sellers (1985); Gabinson 
(1987) sowie Flato und Brown (1996) verwendet werden. 
Durch diese Vorgehensweise lassen sich die VerÃ¤nderunge in den optischen Eigenschaf- 
ten der MeereisoberflÃ¤ch wÃ¤hren der Ablationsphase gut  erfassen. Die Parametrisierung 
nach Flato und Brown (1996) ist das einzige Verfahren zur Berechnung der Albedo von 
schn~elzendem Meereis, welches SchmelztÃ¼mpe berÃ¼cksichtigt Es wurde aus Beobach- 
tungsdaten im Kanadischen Archipel abgeleitet und erfolgreich in einem Meereismodell 
eingesetzt. FlugzeuggestÃ¼tzt Albedomessungen Ã¼be dem sibirischen Fest,eis belegen, daÂ 
die Albedo nach der Schneeschmelze von Werten um ai = 0.65 auf Werte um ai = 0.30 
absinkt (Nalimov und Timerev, 1974). 
Abbildung 4.19 zeigt Zeitreihen der Tagesmittel der Albedo von Schnee und Meereis im 
Mundungsgebiet der Lena (Trofimovskaya-Kanal). Die Albedo wurde mit den in dieser 
Arbeit verwendeten Parametrisierungen (Kapitel 4.2.3) fÃ¼ Ã¼berflutete und nichtÃ¼berflu 
tetes Festeis berechnet. Die Albedo der verschiedenen OberflÃ¤chentype (tiockener Schnee 
(A), schmelzender Schnee (B),  schmelzendes Festeis (C), Ã¼berflutete Festeis (D)) wer- 
den im Festeismodell realistisch beschrieben. Die zeitliche Entwicklung der Albedo von 
nichtÃ¼berflutete Festeis verlÃ¤uf fliefiend. Ein grofier Sprung in der Albedo des Fest- 
eises (Kalendertag 181) tritt  beim Ãœbergan von der Gefrierphase mit OberflÃ¤chentempe 
raturen unter dem Gefrierpunkt (trockene OberflÃ¤che in die Schmelzphase mit Tempera- 
turen am Gefrierpunkt auf (feuchte OberflÃ¤che) Im Fall der Ãœberflutun des Festeises 
fÃ¤ll die Albedo abrupt auf 0.15 (Kalendertag 152). Die Parametrisierung von schmelzen- 
dem Eis kommt daher nicht zum Tragen. Wolkenbedeckungsgrade von Nc > 0.8 fÃ¼hre 
zu einer ErhÃ¶hun der Albedo um 0.05. 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
Abbildung 4.19: Zeitlicher Verlauf der Albedo von Schnee und Meereis im MÃ¼ndungsge 
biet der Lena, Trofimovskaya-Kanal. Dargestellt sind mittlere Tagesmittel der berechneten 
Albedo fÃ¼ nichtÃ¼berflutete (links) und Å¸berflutete (rechts) Festeis unter BerÃ¼cksichtigun 
des Wolkeneinflusses, Bezugsperiode 1979 bis 1994. Die Spitzen in der Albedokurve ergeben 
sich durch die ErhÃ¶hun der Albedo um 0.05 bei bewÃ¶lkte Himmel, A: Trockener Schnee, 
B: Schmelzender Schnee, C: Schmelzendes Festeis, D: Ã¼berflutete Festeis. Datenquellen: 
ECMWF, WMO-SYNOP. 
, ECMWF Lena (Trofimovskaya Kanal) , ECMWF Lena (Trofimovskaya Kanal) 
Zusammenfassung 
Die in Meereismodellen verwendeten Parametrisierungen zur Berechnung der Albedo von 
EisoberflÃ¤che unterscheiden sich in ihren Ergebnissen deutlich. Die meisten AnsÃ¤tz ver- 
wenden eine konstante Albedo (Stufenfunktionen) in AbhÃ¤ngigkei von der OberflÃ¤chenbe 
schaffenheit oder eine zumindest fÃ¼ das schmelzende Meereis eisdickenabhÃ¤ngig Albedo. 
VerÃ¤nderunge in den optischen Eigenschaften der OberflÃ¤che z. B. durch ein Ansteigen 
der OberflÃ¤chentemperatu bis zum Gefrierpunkt, fÃ¼hre bei diesen Parametrisierungs- 
ansÃ¤tze nicht zu einer VerÃ¤nderun der Albedo. 
Anhand des differenzierteren Ansatzes von Flato und Brown (1996) lÃ¤Â sich die zeitliche 
Entwicklung der Albedo von Meereis am besten simulieren, d a  er das Vorhandensein von 
SchmelztÃ¼mpel wÃ¤hren der Ablationsphase berÃ¼cksichtigt Nach einer Empfehlung von 
Curry et al. (2001) ist gerade dieser Ansatz am besten geeignet, die Albedo von Festeis 
wÃ¤hren der Schmelzperiode zu beschreiben. In dieser Untersuchung wird fÃ¼ das schmelz- 
ende Festeis die Parametrisierung nach Flato und Brown (1996) unter BerÃ¼cksichtigun 
des Wolkeneinflusses verwendet. 
Ein weiterer wichtiger Aspekt, der bisher in keiner der Parametrisierungen der Meereis- 
albedo berÃ¼cksichtig wurde, ist die Bedeckung des Eises mit Sedimenten. Das Vorhan- 
densein von sedimentbeladenem Eis ist gerade fÃ¼ die eurasischen Schelfgebiete typisch. 
In AbhÃ¤ngigkei von der Sedimentkonzentration in den oberen Schichten des Meereises 
liegen die Albedowerte zwischen 0.1 und 0.6 (Kolatschek, 1998). 
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4.3.3 AtmosphÃ¤risch Antriebsdaten 
Zur numerischen Simulation der Festeisdicken werden atmosphÃ¤risch Ant,riebsdaten aus 
den Reanalyseprojekten der NCEP/NCAR und des ECMWF verwendet (Kapitel 2.1). 
Der Einsatz verschiedener Analyseverfahren und Handantriebe fÃ¼hr zu Unterschieden 
in den Feldern der atmosphÃ¤rische Variablen beider Reanalysen (Kapitel 4.2.2). In die- 
sem Kapitel wird der EinfluÂ der atmosphÃ¤rische Antriebsdaten beider Reanalysen auf 
die Simulation der Festeisdicken exemplarisch fÃ¼ das MÃ¼ndungsgebie der Lena in der 
sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee (Trofimovskaya-Kanal) untersucht (Abb. 4.20). 
Die Simulation wird mit langjÃ¤hri gemittelten (1979 bis 1994) Tageswerten (LTM) der 
verschiedenen atmosphÃ¤rische GrÃ–Â§ durchgefÃ¼hrt Die Anfangseisdicke des kÃ¼stenna 
hen Festeises, welches im Laufe der Ablationsperiode Ã¼berflute wird, betrÃ¤g i m  NCEP/ 
NCAR- und ECMWF-Lauf (NC-, EC-Lauf) 2.20 m. Das nichtÃ¼berflutet kÃ¼stenfern Fest- 
eis hat  eine mittlere Anfangseisdicke von 2.00 m. Die AnfangshÃ¶h der Schneedecke wird 
in beiden ModellÃ¤ufe auf 0.25 m gesetzt. 
EinfluÃ der atmosphÃ¤rische Antriebsdaten auf die simulierte Festeisdicke 
Das Festeismodell zeigt in der Simulation der kÃ¼stennahe Festeisdicken mit beiden atmo- 
sphÃ¤rische Antrieben Ã¤hnlich Ergebnisse. In den ModellÃ¤ufe schmilzt das Festeis am 
Kalendertag 183 bzw. 185 (Anfang Juli) vollstÃ¤.ndi ab. Deutlicher sind die Unterschiede 
bei der Simulation des kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeises. Im NC-Lauf schmilzt das 
Fest,eis bereits 3 Wochen frÃ¼he als im EC-Lauf (Kalendertag 222, 10. August). 
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Abbildung 4.20: EinfluÂ verschiedener atmosphÃ¤rische AntriebsdatensÃ¤tz auf die si- 
mulierten Festeisdicken. Dargestellt sind die berechneten Festeisdicken (kÃ¼stennahe Ã¼ber 
flutetes und kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeis) fÃ¼ das MÃ¼ndungsgebie der Lena 
(Trofimovskaya-Kanal), Mittelungszeitraum 1979 bis 1994. Im kÃ¼stennahe Bereich betrÃ¤g 
die Anfangseisdicke 2.20 m, im kÃ¼stenferne Bereich 2.00 m, die MÃ¤chtigkei der Schnee- 
decke betrÃ¤g im gesamten Gebiet 0.25 m. Die atmosphÃ¤rische Antriebsgrofien stammen aus 
den NCEPINCAR- (links) und ECMWF-Reanalysen (rechts). Datenquellen: NCEPINCAR, 
ECMWF, WMO-SYNOP. 
4.3 Sensi tivitÃ¤tsstudie 
Der Vergleich mit den aus Satellitenbeobachtungen abgeleiteten mittleren Eisbedeck- 
ungen zeigt, daÂ die Ergebnisse der Simulation mit den atmosphÃ¤rische Antriebsda- 
ten aus der ECMWF-Reanalyse realistisch sind. Die Unterschiede zwischen den Mo- 
dellÃ¤ufe sind allein auf die GÃ¼t der verwendeten atmosphÃ¤rische Variablen der beiden 
Reanalysen zurÃ¼ckzufÃ¼hre Von allen verwendeten Antriebsdaten weisen die Lufttem- 
peratur in 2 m  HÃ¶h Ã¼be Grund und die relative Feuchte die grÃ–i3te Differenzen auf 
(Abb. 4.21). Die langjÃ¤hri gemittelten (1979 bis 1994) Tageswerte der Lufttemperatu- 
ren der NCEPINCAR-Reanalysen sind in den Wintermonaten ca. 2 K bis 4 K hÃ¶he als 
im ECMWF-Datensatz. In den Ãœbergangsjahreszeite (Mitte April bis Ende Mai, Mitte 
September bis Mitte November) sind die Unterschiede gering. In den Sommermonaten 
Juni, Juli und August liegen die NCEP/NCAR-Luftten~peraturen im Mitt,cl bis zu 4 K 
Ã¼be den Lufttemperaturen der ECMWF-Reanalyse. 
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Abbildung 4.21: Vergleich der atmosphÃ¤rische Daten von NCEPINCAR und ECMWF, 
der berechneten OberflÃ¤chentemperature sowie der Festeisdicken im kiistenfernen 
nichtÃ¼berflutete MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal). Mittelungszeitraum 
1979 bis 1994. Dargestellt sind Tagesmittel der Lufttemperatur in 2 m HÃ¶h Ã¼be Grund 
(oben links), der relativen Feuchte in BodennÃ¤h (oben rechts) und der OberflÃ¤chentem 
peratur (unten links). ZusÃ¤tzlic zu den mit NCEPINCAR- und ECMWF-Antriebsdaten 
berechneten Festeisdicken sind hypothetische Schmelzkurven mit einem kombinierten An- 
triebsdatensatz dargestellt (unten rechts). Datenquellen: NCEPINCAR, ECMWF, WMO- 
SYNOP. 
Ahnliche jahreszeitliche Unterschiede weisen die bodennahen Werte der relativen Feucht,e 
auf. Abweichungen im zeitlichen Verlauf dieser beiden GrÃ¶Â§ fÃ¼hre zu Unterschieden in 
der Berechnung der aus der Energiebilanz abgeleiteten OherflÃ¤chentenlperat,ur 
In dem stark vergrÃ¶Â§ert Teil der Abbildung 4.21 (unten links) wird deutlich, daÂ der 
kritische Schwellenwert von 273.15 K zum Schmelzen von Fest,eis im NC-Lauf ca .  7 Tage 
frÃ¼he als im EC-Lauf erreicht wird. Dadurch differieren die zeitlichen VerlÃ¤uf der Fest- 
eisdicken, und vÃ¶llig Eisfreiheit wird im NC-Lauf im langjÃ¤hrige Mittel am Kalendertag 
200 (19. Juli), im EC-Lauf am Kalendertag 218 (6. August) erreicht. 
Zur Analyse und Bewertung der Auswirkungen von Lufttemperatur und relativer Feuchte 
auf die Simulat,ionsergebnisse der Festeisdicken wird aus den OriginaldatensÃ¤t,ze der bei- 
den Reanalysen ein neuer, synthetischer Datensatz erstellt. In zwei Testlaufen wird jeweils 
die langjÃ¤hri gemittelte NCEPINCAR-Zeitreihe der L~f t t~empera tur  nd der relativen 
Feuchte durch die entsprechenden Zeitreihen aus der ECMWF-Reanalyse ersetzt (Abb. 
4.21, unten rechts). Es wird nur ein at,mosphÃ¤rische Parameter geÃ¤ndert wÃ¤hren alle 
anderen GrÃ¶Â§ unverÃ¤nder bleiben (punktuelle SensitivitÃ¤t) Der NC-Lauf mit  den re- 
lat,iven Feuchten des ECMWF fÃ¼hr zu einer Verschiebung des Zeitpunktes der Eisfreiheit 
um 2 Tage. Deutlicher wird der EinfluÂ der bodennahen L~f t~tempera tur  auf die Simulati- 
on der Festeisdicken. Der synthetische Datensatz mit den Lufttemperaturen des ECMWF 
verschiebt, den Zeitpunkt der Eisfreiheit um 18 Tage. 
Die groÂ§ Diskrepanz in der Simulation der Festeisdicken ist auf den unterschiedlichen 
zeitlichen Verlauf der frÃ¼hsommerliche Lufttemperaturen in beiden Reanalysen zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren Bis zum vollstÃ¤ndige Abschnlelzen des Festeises gibt die ECMWF-Reanalyse 
die Luft,temperatur in 2 m HÃ¶h Ã¼be Grund realistisch wieder. Die Lufttemperahren 
bewegen sich Ã¼be schmelzendem Eis um den Gefrierpunkt. Allerdings bleiben die Luft- 
temperaturen im weit,eren Verlauf des Sommers auch nach dem Abschmelzen des Festeises 
am Gefrierpunkt. In der NCEPINCAR-Reanalyse steigen die Lufttemperaturen bereits 
Anfang Juni auf Werte zwischen 4OC und 6OC. Diese Werte sind nur nach dem Abschmel- 
zen des Eises wirklichkeit,snah. Im Juni und zu Beginn des Juli werden die Luftt,empe- 
raturen durch NCEP/NCAR stark Ã¼berschÃ¤tz Die Ursache fÅ  ¸ die groÂ§ Differenz in 
den Zeit,reihen der L~f t tempera t~ur  ist durch die unterschiedliche Verwendung des un- 
teren Randantriebes in den NCEP/NCAR- und ECMWF-Modellen bedingt. In beiden 
Modellen wird die Meereisverteilung aus Monatsmitteln der MeeresoberflÃ¤chentempera 
tur (SST) und mit Hilfe eines Schwellenwertes, der dem salzabhÃ¤ngige Gefrierpunkt von 
Meerwasser entspricht, abgeleitet. Eine Gitterzelle gilt dann als mit Meereis bedeckt, wenn 
eine MeeresoberflÃ¤chentemperatu von 271.35 K (-1.8OC) unterschritten wird (ECMWF, 
1995; Kalnay et al.,  1996). In den NCEPINCAR- und ECMWF-Reanalysen werden un- 
terschiedliche Algorithmen zur Bestimmung der Monat.smitte1 der SST aus Satelliten-, 
Schiffs- und Bojendaten eingesetzt. In der RealitÃ¤ vorkommende Risse, Rinnen und Po- 
lynjen werden nicht, erfaÂ§t Unterschiedliche Ergebnisse in der Berechnung der SST fÃ¼hre 
in beiden Modellen zu regional erheblich differierenden Meereisverteilungen und damit 
auch zu Differenzen in den Feldern der Luft,temperatur. 
4.3 SensitivitÃ¤tsstudie 
Ein weiteres Problem ergibt sich bei der Berechnung der Anfangswerte der Festeisdicken 
in den Untersuchungsgebieten. Die Anfangswerte werden aus der Frostgradzahl nach einer 
empirischen Beziehung von Zubov (1963) bestimmt (Kapitel 4.1.6). Da  sich keine synop- 
tischen Stationen in unmittelbarer NÃ¤h von den Miindungsgebieten befinden, werden die 
Festeisdicken Ã¼be die Lufttemperaturen der Reanalysen bestimmt. Fehlerhafte Zeitrei- 
hen und kÃ¼nstlich Schwankungen der Lufttemperatur in den DatensÃ¤tze der Reanalysen 
fÃ¼hre Ã¼be falsch bestimmte Anfangswerte der Festeisdicken zu vÃ¶lli unrealistischen Er- 
gebnissen der Eisdicken im Festeismodell. 
Beispielsweise fÃ¼hre die zwischen September und April aufsummierten negativen Luft- 
temperaturen der NCEP/NCAR irn Jahre 1980 mit Hilfe des Zubov-Ansatzes zu einem 
Anfangswert der Eisdicke von 1.78m, 1981 von 1.03m. Aufgrund dieser Anfangswerte 
ist das nichtÃ¼berflutet kÃ¼stenfern Festeis im MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya- 
Kanal) in der Simulation bereits am Kalendertag 209 (1980) bzw. 184 (1981) geschmolzen 
(Abb. 4.22, links). 
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Abbildung 4.22: Zeitlicher Verlauf der simulierten Festeisdicken und der Luftternperaturen 
im kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal). Darge- 
stellt sind die mit den ECMWF-Antriebsdaten berechneten Festeisdicken in den Jahren 1980 
und 1981 (links) sowie die Monatsmittel der Lufttemperaturen in 2 m HÃ¶h Ã¼be Grund, die 
aus den Reanalysen der NCEPINCAR, der NCEPIDOE, des ECMWF und von der SYNOP- 
Station Tiksi (WMO 21824) stammen (rechts). Die Anfangseisdicken wurden mit Hilfe einer 
empirischen Formel nach Zubov (1963) und den Lufttemperaturen der NCEPINCAR be- 
stimmt. Datenquellen: NCEPINCAR, NCEP/DOE, ECMWF. WMO-SYNOP. 
Die Lufttemperaturen der NCEPINCAR sind im Vergleich zu den Temperaturen des 
ECMWF, eines verbesserten NCEP-Reanalyse Modells (NCEPIDOE AMIP 11) und der 
SYNOP-Station Tiksi zu hoch. VÃ¶lli unrealistisch sind die Monatsmittel der winterlichen 
Lufttemperaturen von -10 Â¡ im Winter 1980/1981 (Abb. 4.22, rechts). Im Falle einer 
zu grof3en Abweichung der Lufttemperaturen des NCEP/NCAR werden die Eisdicken 
aus mittleren Tageswerten der Lufttemperatur, die von SYNOP-Stationen und aus der 




Die Untersuchung der Modellergebnisse im Hinblick auf verÃ¤ndert atmosphÃ¤risch An- 
triebsgrooen hat ergeben, daÂ die Lufttemperatur der sensitivste Eingabeparameter im 
Festeismodell ist. Systematische Fehler in den Zeitreihen der Lufttemperaturen aus dem 
NCEPINCAR-Rearialyseprojekt wÃ¤hren der Schmelzperiode schliefjen eine weitere Ver- 
wendung dieser Daten aus. Die Lufttemperaturen des ECMWF sind bis zum Abschmelzen 
des Festeises als realistisch einzuschÃ¤tzen Je nach GÃ¼t des unteren Randantriebes in den 
NCEPINCAR- und ECMWF-Modellen variieren die Felder der Lufttemperatur rÃ¤umlic 
und zeitlich. In dieser Arbeit, wird der atmosphÃ¤.risch Antriebsdatensatz des ECMWF 
verwendet, da mit diesen Eingabedaten in der sibirischen Arktis realistische Simulationen 
mit dem Festeismodell erzielt werden. Aufgrund der teilweise unrealistischen Verteilungen 
der Lufttemperatur werden die im Festeismodell benÃ¶tigte Anfangswerte der Eisdicke 
aus einer Kombination der Temperaturdatens'tze von NCEP/NCAR, ECMWF und den 
SYNOP-Meldungen abgeleitet. 
5 Modellierung des FesteisrÅ¸ckgang vor den Flui3m Ã¼ndunge 
5 Modellierung des FesteisrÃ¼ckgang vor den 
FluÃŸmÃ¼ndung 
Im folgenden Kapitel werden die Ergebnisse der Simulationen der Festeisdicke vor den 
MÃ¼ndungsgebiete ostsibirischer FlÃ¼ss prÃ¤sentiert Die ModellÃ¤uf werden mit den at- 
mosphÃ¤rische Antriebsfeldern des ECMWF fÃ¼ den Zeitraum 1979 bis 1994 durchgefÃ¼hrt 
Im Festeismodell kommt die Parametrisierung der Globalstrahlung nach Zillman (1972) 
und Laevast,ii (1960) sowie die Parametrisierung der EisoberflÃ¤chenalbed nach Flato und 
Brown (1996) zur Anwendung (Kapitel 4.3). Die zeitlichen VerlÃ¤uf der ~imuliert~en Fest- 
eisdicken werden mit Hilfe von satellitengestÃ¼tzt Fernerkundungsdaten Ã¼berprÃ¼f 
5.1 Simulationsergebnisse 
Die zeitliche Entwicklung der Festeisdicken wÃ¤hren der Ablationsperiode wird getrennt 
fÃ¼ ausgewÃ¤hlt Untersuchungsgebiete in der Laptewsee und der Ostsibirischen See mit 
dem eindimensionalen thermodynamischen Festeismodell simuliert. Es werden dabei die 
deltafÃ¶rmige MÃ¼ndungsgebiet der Lena, Yana, Indigirka und der Kolyma betrach- 
tet. NÃ¤her ErlÃ¤uterunge zu den trichterfÃ¶rmige MÃ¼ndungsgebiete (z. B. Khatanga, 
Anabar) finden sich im Kapitel 6.2. Die Modellrechnungen werden fÃ¼ das kÃ¼stenna 
he Ã¼berflutet und kÃ¼stenfern nichtiiberflutete Festeis der jeweiligen MÃ¼ndungsgebiet 
der FlÃ¼ss durchgefÃ¼hrt Die Festeisdicke in unmittelbarer MÃ¼ndungsnÃ¤ wird bei allen 
FlÃ¼sse auf 2.20 m gesetzt. Die Eisdicken des kÃ¼stenferne Festeises sind aus der Frost- 
gradzahl nach Zubov (1963) abgeleitet. Die Bestimmung der Anfangswerte ist in Kapitel 
4.1.6 nÃ¤he beschrieben. 
Die Simulationsergebnisse sind in den Abbildungen 5.1 und 5.2 dargestellt. Die Berech- 
nungen fÃ¼ alle FlÃ¼ss zeigen, daÂ der Schmelzvorgang des mit FluÂ§wasse Ã¼berflutete 
Festeises im langjÃ¤hrige Mittel (1979 bis 1994) 1 bis 1; Wochen vor dem angrenzenden 
nichtÃ¼berflutete Festeis beginnt und durchschnittlich 4 bis 5 Wochen frÃ¼he beendet ist. 
Im Mittel setzt das Schmelzen des Ãœberflutete Festeises in der ostsibirischen Arktis am 
31. Mai ein. Am 28. Juni bilden sich eisfreie Zonen in den kÃ¼stennahe MÃ¼ndungsge 
bieten - im russischen Sprachgebrauch ,,KÃ¼stenpolynjen genannt (vgl. Kapitel 3.1.3). 
Das nichtÃ¼berflutet kÃ¼stenfern Festeis im Einflufibereich der sich unter dem Eis aus- 
breitenden SÃ¼Â§wasserfah beginnt im langjÃ¤hrige Mittel am 6. Juni zu schmelzen. Die 
simulierte Ablationsperiode dauert in diesen Gebieten etwa 2 Monate. Gegen Ende Juli 
bzw. Anfang August werden diese Schelfregionen eisfrei. Die berechneten Zeitpunkte des 
Schmelzbeginns und -endes sind fÃ¼ ausgewÃ¤hlt Festeisgebiete in der Laptewsee und der 
Ostsibirischen See in Anhang C.5 zusammengefafit. 
5 Modellierung des Festeisriickgangs vor den Fluf3miindungen 
Zwischen den einzelnen MÃ¼ndungsgebiete variieren die Zeitpunkte des Schmelzens auf- 
grund der unterschiedlichen geographischen Breite und Abfluflcharakteristika. Die interan- 
nuale Variabilit,Ã¤. des zeitlichen Verlaufs der Festeisdicken ist bei dem Ãœberflutete Festeis 
geringer als beim nichtÃ¼berflutete Festeis. In der Ostsibirischen See ist die Variations- 
breite des Zeitpunktes des vollstÃ¤ndige Schmelzens der Festeisdecke geringer als in der 
Laptewsee. Nachfolgend werden die Zeitreihen der simulierten Festeisdicken und der ty- 
pische Verlauf der Schmelzperiode in den ausgewÃ¤hlte Untersuchungsgebieten detailliert 
beschrieben. 
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Abbildung 5.1: Zeitlicher Verlauf der simulierten Festeisdicken mit Schneeauflage im 
MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal) und der Yana (nordÃ¶stliche Delta). Dar- 
gestellt sind die Dicken des kÃ¼stennahe Ã¼berflutete (links) und kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflu 
teten (rechts) Festeises. Die Simulationen wurden mit den ECMWF-Antriebsdaten fÃ¼ die 
Jahre 1979 bis 1994 und dem langjÃ¤hrige Mittelwert (gepunktete Linie) durchgefÃ¼hrt 
In der Simulation ist vor dem MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal) im Zeit- 
raum 1979 bis 1994 das Ã¼berflutet Festeis in1 Mittel innerhalb von 4 Wochen am 28. 
Juni (Kalendertag 179) abgeschmolzen (Abb. 5.1, oben). Die Extremwerte in diesem Zeit- 
raum schwanken zwischen dem 18. Juni (1990) und dem 9. Juli (1987). Das angrenzende 
nichtÃ¼berflutet Festeis schmilzt dagegen im Mittel bis zum 4. August (Kalendertag 216) 
vollstÃ¤ndi ab. Die Ablationsperiode dauert ungefÃ¤h 7; Wochen. Im Jahr 1990 ist das 
simulierte Festeis bereits sehr frÃ¼ (8. Juli), 1984 extrem spÃ¤ (28. August) geschmolzen. 
5.1 Simulationsergebnisse 
Vor dem nordÃ¶stliche Yanadelta schmilzt das Ãœberflutet Festeis im langjÃ¤hrige Mittel 
bis zum 28. Juni ab (Abb. 5.1, unten). In Extremjahren werden die kustennahen Gebiete 
schon am 15. Juni (1990) bzw. am 10. Juli (1987) eisfrei. Im Mittel schmilzt das kÃ¼sten 
ferne Festeis in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee - ungefÃ¤h 350 km sÃ¼dliche als das Festeis 
vor dem nordÃ¶stliche Lenadelta gelegen - am 22. Juli (Kalendertag 203). 1984 und 1990 
sind auch vor dem Yanadelta die Jahre mit extrem frÃ¼he bzw. spÃ¤te Schmelzen des 
Festeises. 
Im Mundungsgebiet der Indigirka (Abb. 5.2, oben) schmilzt das Ã¼berflutet Festeis im 
Mittel innerhalb von 4 Wochen bis zum 27. Juni (Kalendertag 178). Im Jahr 1990 be- 
ginnt das simulierte Festeis ebenfalls schon frÃ¼ zu schmelzen. Das Kustengebiet wird 
bis zum 16. Juni eisfrei. Im Gegensatz zu den anderen Untersuchungsgebieten dauert die 
Ablationsperiode im Jahr 1992 am lÃ¤ngsten Das kustenferne Festeis vor dem MÃ¼ndungs 
gebiet der Indigirka schmilzt im Mittel nach 7 Wochen bis zum 24. Juli ab. Das Minimum 
liegt 1990 am 8. Juli, das Maximum 1979 'm 14. August. 
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Abbildung 5.2: Zeitlicher Verlauf der simulierten Festeisdicken mit Schneeauflage in1 
MÃ¼ndungsgebie von Indigirka und Kolyma. Dargestellt sind die Dicken des kÃ¼stennahe 
Ãœberflutete (links) und kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete (rechts) Festeises. Die Simulationen 
wurden mit den ECMWF-Antriebsdaten fÃ¼ die Jahre 1979 bis 1994 und dem langjÃ¤hrige 
Mittelwert (gepunktete Linie) durchgefÃ¼hrt 
5 Modellierung des FesteisrÃ¼ckgang vor den FluhÃ¼ndunge 
In der Simulation schmilzt im MÃ¼ndungsgebie der Kolyma das kÃ¼stennah Ã¼berflutet 
Festeis im Mittel nach einer Schmelzperiode von 4 Wochen am 25. Juni (Abb. 5.2, un- 
ten). Im Jahr 1990 schmilzt das Festeis am 16. Juni, 1987 erst am 5. Juli. Das simulierte 
kÃ¼stenfern Festeis schmilzt im Verlauf von 7; Wochen bis zum 26. Juli vollstÃ¤ndig Das 
Minimum des Schmelzendes des Festeises tritt 1991 am 14. Juli auf. FÃ¼ die Jahre 1979, 
1980 und 1983 berechnet das Modell das Schmelzende des kÃ¼stenferner Festeises am 6. 
bzw. 7. August. 
5.2 Validierung der Modellergebnisse mit Satellitendaten 
Die QualitÃ¤ des eindimensionalen thermodynamischen Meereismodells und seiner Simu- 
lationsergebnisse wird mit Hilfe von satellitengestÃ¼tzte Fernerkundungsdaten untersucht 
und bewertet. Die Validierung soll zudem klÃ¤ren fÃ¼ welche ozeanographischen und at- 
mosphÃ¤rische VerhÃ¤ltniss das Meereismodell angewandt werden kann und welche Ein- 
schrÃ¤nkunge bei der Anwendung gelten. 
Das thermodynamische Meereismodell erzielt insbesondere bei der Simulation der Fest- 
eisdicken im kÃ¼stennahe Ãœberflutungsfal im Vergleich mit vorhandenen Beobachtungs- 
daten sehr gute Ergebnisse. 
Die Simulation des kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeises zeigt dagegen qualitativ zu- 
friedenstellende Ergebnisse. Die QualitÃ¤tsabschÃ¤tzu der Modellergebnisse erfolgt gra- 
phisch und mit Hilfe eines FehlermaÂ§e zwischen den beobachteten und simulierten Daten 
(Abb. 5.6). Die Validierung ergibt, daÂ das kÃ¼stenfern Festeis nicht in allen Jahren und 
in allen MÃ¼ndungsgebiete exakt simuliert werden kann. Die simulierten Jahre mit einem 
groÂ§e Abweichungsfehler sind durch eine hohe Polynja- oder ZyklonenaktivitÃ¤ geprÃ¤gt 
Die beiden Prozesse beeinflussen getrennt voneinander oder in Kombination den Festeis- 
aufbruch in der ostsibirischen Arktis in unterschiedlicher StÃ¤rke Die Ursachen und die 
EinschrÃ¤nkungen die sich aus der MÃ¼ndungsform den Polynjen vor der Festeiskante und 
den Auswirkungen von Tiefdruckgebieten ergeben, werden in Kapitel 6.2 nÃ¤he diskutiert. 
GeringfÃ¼gig Abweichungen zwischen Modellergebnissen und Beobachtungen ergeben sich 
zudem aus einigen deltaspezifischen Besonderheiten. Dabei handelt es sich zum einen um 
die saisonale und rÃ¤umlich Verteilung des FluÂ§wasser in den DeltakanÃ¤len So kÃ¶nne 
vor allem Eisstauungen in den DeltakanÃ¤le das Abfluhegime im MÃ¼ndungsbereic stark 
verÃ¤ndern Zum anderen kann sich das EinstrÃ¶me des Meerwassers auf das MÃ¼ndungsge 
biet der FlÃ¼ss auswirken. Es werden nach Ivanov und Piskun (1999) zwei Deltatypen in 
der ostsibirischen Arktis unterschieden. Die erste Gruppe ist durch einen starken EinfluÂ 
des Meeres auf das gesamte Delta gekennzeichnet. Hierdurch wird die Verteilung und die 
HÃ¶h des Abflusses im Delta erheblich beeinfluk Zu dieser Gruppe zÃ¤hle der Olenek 
und die Kolyma. In der zweiten Gruppe (Lena, Yana, Indigirka) macht sich der Meeresein- 
fluÂ nur im Unterlauf der DeltakanÃ¤l bemerkbar. Von allen untersuchten deltafÃ¶rmige 
FluÂ§mÃ¼ndung ergeben sich daher nur an den FlÃ¼sse der ersten Gruppe - z.B. der 
Kolyma - geringfÃ¼gig Abweichungen zwischen Modell und RealitÃ¤t 
5.2 Validierung der Modellergebnisse mit Satellitendaten 
Zur Validierung eingesetzte Satellitendaten 
Zur Beurteilung der GÃ¼t des Modells werden Zeitreihen der Gesamtmeereiskonzentration, 
die aus den passiven Mikrowellendaten der Nimbus-7-SMMR und DMSP-SSM/I abgelei- 
tet wurden, sowie NOAA-AVHRR-Szenen im sichtbaren Spektralbereich herangezogen. 
Die passiven Mikrowellendaten eignen sich fÃ¼ einen Vergleich zwischen Modell und Re- 
alitÃ¤t da  die Daten in hoher zeitlicher AuflÃ¶sun und wolkenunabhÃ¤ngi fÃ¼ das gesamte 
Untersuchungsgebiet zur VerfÃ¼gun stehen. ZusÃ¤tzlic zu den Zeitreihen der Meereiskon- 
zentration werden die zeitlichen VerÃ¤nderunge ganzer Meereisfelder anhand von Anima- 
tionen passiver Mikrowellendaten fÃ¼ den Zeitraum 1979 bis 1994 visualisiert. Mit Hilfe der 
Bildsequenzen lassen sich die Meereisfelder in der Laptewsee und der Ostsibirischen See 
auf dem Bildschirm veranschaulichen und analysieren. Grundlegende dynamische Struk- 
turen sind dadurch leichter zu erkennen. 
EinschrÃ¤nkunge in der Validierung bestehen fÃ¼ das kÃ¼stennah Festeis. Die maximale 
Ausdehnung der Ã¼berflutete Festeisgebiete liegt zum Teil unter der rÃ¤umliche AuflÃ¶sun 
der SMMR- und SSM/I-Daten (Kapitel 2.2). KÃ¼stennah Gitterzellen des Meereisdaten- 
satzes kÃ¶nne wegen der VerfÃ¤lschun durch Mischpixel (Landeinflufl) bei der Zeitrei- 
henberechnung nicht berÃ¼cksichtig werden. Statt dessen wird das Festeis in unmittel- 
barer NÃ¤h der MÃ¼ndungsgebiet nur in einzelnen wolkenarmen Jahren mit den NOAA- 
AVHRR-Daten Ã¼berprÃ¼f In diesen Jahren zeigen die Modellergebnisse eine gute Ãœberein 
stimmung mit den beobachteten VerhÃ¤ltnisse in den Festeisgebieten vor den Fluf3mÃ¼n 
dungen. Eine Validierung des simulierten kÃ¼stennahe Festeises ist daher fÃ¼ einzelne 
Jahre nur bedingt mÃ¶glich 
KÃ¼stennahe Ã¼berflutete Festeis 
Die vorhandenen NOAA-AVHRR-Szenen mit geringer BewÃ¶lkun zeigen eine sehr gute 
~bereinstimmung zwischen Modell und RealitÃ¤t Entsprechend der Abflufl- und Satelliten- 
daten beginnt mit dem Einsetzen der Hochwasserwelle das Ã¼ber und unterflutete Festeis 
im langjÃ¤hrige Mittel (1979 bis 1994) gegen Ende Mai zu schmelzen. Die Schmelzperiode 
des ostsibirischen Festeises dauert etwa 4 Wochen. 
Die NOAA-AVHRR-Szenen in Abbildung 5.3 zeigen beispielhaft die Uberflutung des 
kiistennahen Festeises vor dem nordÃ¶stliche Lenadelta und die Bildung einer KÃ¼sten 
polynja im Jahr 1993. Der grÃ¶flt Teil der frÃ¼hsommerliche Hochwasserwelle der Lena 
entwÃ¤sser Ã¼be den Trofimovskaya-Kanal in die Laptewsee. Die mit dem Meereismodell 
erzeugten Simulationsergebnisse (vgl. Anhang C.5) sind in allen Jahren realistisch. NOAA- 
AVHRR-Szenen der Yana und der Indigirka, die den Festeisaufbruch vor den MÃ¼ndungs 
gebieten zeigen, sind in Anhang B.2 und B.3 dargestellt. 
In Abbildung 5.4 ist die Ãœberflutun des Festeises und die Entstehung einer KÃ¼stenpo 
lynja vor dem Kolymadelta im Jahr 1991 dargestellt. In den meisten Jahren kann das 
vollstÃ¤ndig Schmelzen des kÃ¼stennahe Festeises realistisch simuliert werden. In einzel- 
nen Jahren treten dagegen geringfÃ¼gig Abweichungen auf. Im Jahr 1991 liefert das Modell 
ein um Ca. 6 Tage zu spÃ¤ berechnetes Schmelzende. 
5 Modellierung des Festeisriickgangs vor den Fliiflmund~lngen 
Abbildung 5.3: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) des Lenadeltas vom 25. Mai 1993,4. Juni 1993,16. Juni 1993 und 24. Juni 1993. Die 
Aufnahmen zeigen die zeitliche Entwicklung der ~berflutung des Festeises vor dem Lena- 
delta und die Bildung einer KÅ¸stenpolynja Bildausschnitt: 300km X 300km. Datenquelle: 
NOAA-SAA. 
KÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeis 
Die aus den passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Zeitreihen der Gesamtmeereiskonzen- 
tration werden im Rahmen der Validierung verwendet, um das Datum des vollstÃ¤ndige 
Schmelzens des Festeises (Meereiskonzcntration < 15 %) in den kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflu 
teten Untersuchungsgebieten zu bestimmen, Abbildung 5.5 zeigt an  ausgewÃ¤hlte Tagen 
in den Jahren 1982, 1988 und 1991 die rÃ¤umlich Verteilung und den zeitlichen Verlauf der 
aus den SMMR- und SSM/I-Daten abgeleiteten tÃ¤gliche Gesamtmeereiskonzentration in 
der Laptewsee und der Ostsibirischen See. 
5.2 Validierung der Modellersebnisse mit Satellitendaten 
Abbildung 5.4: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) des Kolymadeltas vom 30. Mai 1991, 9. Juni 1991, 18. Juni 1991 und 26. Juni 
1991. Die Aufnahmen zeigen die zeitliche Entwicklung der Ãœberflutun des Festeises vor 
dem Kolymadelta und die Bildung einer Kiistenpolynja. Bildausschnitt: 300km X 300km. 
Datenquelle: NOAA-SAA. 
Aus den Zeitreihen der Meereiskonzentration wird das Abschmelzdatum des Festeises fÃ¼ 
jedes Untersuchungsgebiet bestimmt. Die zeitlichen VerlÃ¤uf eignen sich besonders da- 
zu, das Schmelzende des nichtÃ¼berflutete Festeises vor den MÃ¼ndungsgebiete fÃ¼ den 
gesamten Untersuchungszeitraum (1979 bis 1994) zu bestimmen. Als hilfreich fÃ¼ die 
DurchfÃ¼hrun der Validierung erwiesen sich die Animationen der Meereiskonzentrations- 
karten, da  in der Bewegung Prozesse sichtbar werden, die bei der Betrachtung einzelner 
Zeitreihen nicht zu erkennen sind. 
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Abbildung 5.5: RÃ¤umlich Verteilung und zeitlicher Verlauf der aus den SMMR- und 
SSM/I-Daten abgeleiteten tÃ¤gliche Gesamtmeereiskonzentration in der ostsibirischen Ark- 
tis an ausgewÃ¤hlte Tagen in den Jahren 1982 (links), 1988 (Mitte), 1991 (rechts). ZusÃ¤tz 
lich sind die fÃ¼ die Validierung der Modellrechnungen benÃ¶tigte Zeitreihen der Meereis- 
konzentrationen (ohne Randpixel) beispielhaft fÃ¼ die durch weiÂ§ Pfeile gekennzeichneten 
MÃ¼ndungsgebiet der Lena (Trofimovskaya-Kanal), der Indigirka und der Kolyma darge- 
stellt (unten). Die schwarzen Pfeile markieren die Zeitpunkte der ausgewÃ¤hlte Meereis- 
karten. Die Meereiskonzentrationen sind mit Hilfe des NASA-Team-Algorithmus abgeleitet. 
Die schwarzen Linien kennzeichnen die 20m- und 200m-Isobathen. Datenquelle: NSIDC. 
Die bisherigen Erfahrungen mit dem thermodynamischen Meereismodell zeigen, daÂ das 
Schmelzende des Festeises und damit der zeitliche Verlauf der Festeisdicken gut wieder- 
5.2 Validierung der Modellergebnisse mit Satellitendaten 
gegeben wird. Die Streudiagramme in Abbildung 5.6 geben einen optischen Eindruck von 
der guten Ãœbereinstimmun der simulierten und beobachteten Zeitpunkte. In den Streu- 
diagrammen sind fÃ¼ die Untersuchungsgebiete Lena, Yana, Indigirka und Kolyma die 
jeweiligen Wertepaare in den Einzeljahren dargestellt. 
Zur Beurteilung der GÃ¼t und VerlÃ¤filichkei des Meereismodells wird als objektives Feh- 
lerbewertungsmafi der RMS-Fehler (Root Mean-Square error) verwendet. Der RMS-Fehler 
ist die Wurzel aus dem mittleren quadratischen Fehler: 
Dabei steht n fÃ¼ die Anzahl der eingehenden Beobachtungsdaten bi bzw. der Modelldaten 
mi im Untersuchungsgebiet. Je grÃ¶Â§ der mittlere quadratische Fehler ist, desto weniger 
prÃ¤zis sind die vom Modell berechneten Zeitpunkte des Schmelzendes des Festeises. Der 
RMS-Fehler reagiert somit besonders empfindlich auf die groÂ§e Abweichungen zwischen 
Simulationsergebnis und RealitÃ¤t 
Die Streudiagmmme in Abbildung 5.6 und der RMS-Fehler verdeutlichen, daÂ qualitativ 
ein starker Zusammenhang zwischen Modell und RealitÃ¤ besteht. Der kleinste RMS- 
Fehler tritt im Mundungsgebiet der Indigirka auf (RMSe = 3.78). Vor dem nordÃ¶stliche 
Lenadelta ist das FehlermaÂ mit RMSe = 7.53 am grÃ¶fiten gefolgt von Yana und Kolyma. 
Es ist anzumerken, daÂ vor dem Yanadelta das Modellergebnis und die Beobachtungsda- 
ten 1993 am stÃ¤rkste differieren. Das simulierte Schmelzende liegt am Kalendertag 206, 
tatsÃ¤chlic ist das Festeis aber erst am Kalendertag 219 abgeschmolzen. Die Auswertung 
der Meereisanimationen zeigt, daÂ die Diskrepanz von fast 2 Wochen zwischen Modell 
und RealitÃ¤ durch das in diesem Jahr in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee bestehende Yana- 
Eismassiv verursacht wird. Ohne die BerÃ¼cksichtigun des Jahres 1993 liegt der RMS- 
Fehler im MÃ¼ndungsgebie der Yana bei 5.37 Tagen. Die grÃ¶Â§t Abweichungen treten 
somit an der Lena vor dem nordÃ¶stliche Delta und im Mundungsgebiet der Kolyma auf. 
In dem 16-jÃ¤hrige Beobachtungszeitraum ist das Festeis in der Laptewsee und der Ostsi- 
birischen See 1990 a m  frÃ¼hste abgeschmolzen. Der spÃ¤test Zeitpunkt des Schmelzendes 
wird an der Lena, Yana und Indigirka 1984, an der Kolyma 1979 erreicht. Die beobach- 
teten Zeitpunkte des Schmelzendes in den Extremjahren 1990 und 1984 werden durch 
das Meereismodell sehr gut wiedergegeben. Anhand des Vergleichs der JahresgÃ¤ng der 
ECMWF-Lufttemperaturen in 2m HÃ¶h Ã¼be Grund werden die beiden extremen Situa- 
tionen im Winter und Fruhsommer deutlich (Abb. 5.7). Die Tagesmittel der Lufttempe- 
ratur liegen an einzelnen Tagen im FrÃ¼hjah 1990 um etwa 20K niedriger als im FrÃ¼hjah 
1984. Die grofien Abweichungen zwischen Simulationsergebnis und Beobachtung sind auf 
den EinfluÂ von Polynjen, Tiefdruckgebieten und die QualitÃ¤ der Anfangswerte zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren Das zeitliche Auftreten und die flÃ¤chenhaft Ausdehnung der an das Festeis 
angrenzenden Polynjen sowie die HÃ¤ufigkei und IntensitÃ¤ auftretender Tiefdruckgebiete 
kann den Festeisaufbruch und damit das Schmelzen erheblich beeinflussen (vgl. Kapitel 
6.2). 
5 Modellierung des FesteisrÃ¼ckgang vor den FluÂ§mÃ¼ndung 
In der Simulation schmilzt vor dem MÃ¼ndungsgebie der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee (Lena, 
Yana) das Festeis 1993 und 1994 ungefÃ¤h 2 Wochen spÃ¤te als in den Satellitendaten. 
Die Jahre 1993 und 1994 sind durch eine verstÃ¤rkt ZyklonenaktivitÃ¤ geprÃ¤gt Die hohe 
Anzahl an Tiefdruckgebieten, z .T.  mit sehr niedrigen KerndrÃ¼cke und damit hohen 
Windgeschwindigkeiten in BodennÃ¤he fÃ¼hr zu einem vermehrten Auseinanderbrechen 
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Abbildung 5.6: Vergleich der im Zeitraum 1979 bis 1994 beobachteten und simulierten 
Zeitpunkte des vollstÃ¤ndige Schmelzens des kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeises in den 
MÃ¼ndungsgebiete der Lena (Trofimovskaya-Kanal), Yana (nordÃ¶stliche Delta), Indigirka 
und Kolyma. Die beobachteten Zeitpunkte wurden aus Zeitreihen der aus passiven Mikro- 
wellendaten (SMMR, SSM/I) abgeleiteten Meereiskonzentrationen bestimmt. 
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Der Festeisaufbruch in der Ã¶stliche Laptewsee wird 1988 stark durch die jÃ¤hrlic wieder- 
kehrenden Polynjen in der zentralen Laptewsee (Westliche Neusibirische Polynja, Anabar- 
Lena-Polynja) bestimmt. Die mittlere flÃ¤chenhaft Ausdehnung der Polynjen ist zwischen 
Mai und Mitte Juli 1988 mit 15-103km2 um das ca. 2.6-fache grÃ¶Â§ als der langjÃ¤hrig 
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5.2 Validierung der Modellergebnisse mit Satelli tendaten 
Mittelwert. Die maximale Ausdehnung beider Polynjen betrÃ¤g Anfang Juli 74. 103km2 
- ungefÃ¤h 10% der gesamten FlÃ¤ch der Laptewsee. Durch den EinfluÃ der Polynjen 
(Welleneinwirkung, laterale Schmelzprozesse) beginnt das Festeis an den nÃ¶rdliche Fest- 
eisgebieten frÃ¼he als im Mittel aufzubrechen. Das simulierte Schmelzende des Festeises 
ereignet sich 1988 etwa 12 Tage spÃ¤te als das beobachtete. Vor dem MÃ¼ndungsgebie der 
Yana existiert 1993 bis Mitte August das Yana-Eismassiv (Abb. 5.7, rechts). 
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Abbildung 5.7: JahresgÃ¤ng der Lufttemperatur im MÃ¼ndungsgebie der Lena 
(Trofimovskaya-Kanal) und rÃ¤umlich Verteilung der Gesamtmeereiskonzentration in der 
Laptewsee. Dargestellt sind links die Tagesmittel der Lufttemperaturen in 2 m HÃ¶h Ã¼be 
Grund in den Jahren 1984 und 1990 sowie der langjÃ¤hri gemittelte Jahresgang (1979 bis 
1994) und die rÃ¤umlich Verteilung der Meereiskonzentration in der ostsibirischen Arktis im 
Jahr 1993. In der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee ist das Yana-Eismassiv zu erkennen. Datenquelle: 
ECMWF. NSIDC. 
Von allen Untersuchungsgebieten ist der RMS-Fehler mit 3.78 Tagen (ohne das Jahr 
1990) vor der MÃ¼ndun der Indigirka am geringsten. Die sehr gute Ãœbereinstimmun 
zwischen Modell und RealitÃ¤ ist auf die geringe Beeinflussung durch Polynjen und Zy- 
klonen zurÃ¼ckzufÃ¼hre Eine Ausnahme bildet das Jahr 1990 (nicht dargestellt). In diesem 
Ja,hr bildet sich frÃ¼ im Jahr die Ã¶stlich Neusibirische Polynja aus. Die westlichen Gebie- 
te dieser Polynjen erstrecken sich bis in das MÃ¼ndungsgebie der Indigirka (Anhang B.4). 
Die Modellsimulationen des kÃ¼stenferne nichtÃ¼berflutete Festeises vor der Kolyma sind 
zufriedenstellend. Die Abweichungen zwischen dem beobachteten und simulierten Schmelz- 
ende sind vermutlich auf die hydrologischen Besonderheiten im Kolymadelta und auf feh- 
lerhafte Anfangswerte zurÃ¼ckzufÃ¼hre Das Abfluflregime in dem Ca. 3000 km2 groÃŸe 
Kolymadelta mit seinen zwei Hauptarmen wird durch den AbfluÂ selbst sowie Meeres- 
spiegelschwankungen beeinfluflt. Nach Ivanov und Piskun (1999) fÃ¼hr die ErhÃ¶hun des 
Meeresspiegels zu einem Aufstau und einer Umlenkung des Fluflwassers in den Randbe- 
reichen des Deltas. Im Extremfall sind negative Abfluf3werte im oberen Lauf der Delta- 
kanÃ¤l mÃ¶glich Dieser Prozefl wird in dem in dieser Arbeit verwendeten Meereismodell 
nicht berÃ¼cksichtigt 
5 Modellierung des FesteisrÃ¼ckgang vor den FluÂ§mÃ¼ndung 
Zusammenfassung 
Das thermodynamische Festeismodell gibt die RealitÃ¤ qualitativ in hoher Genauigkeit, 
die abhangig von den jeweiligen Anwendungsgebieten ist, wieder. Die ÃœberprÃ¼fu des 
Modells in Hinblick auf die RealitÃ¤tsnÃ¤ seiner Ergebnisse gestattet es, den EinfluÂ des 
FluÂ§wasser auf das Festeis in den MÃ¼ndungsgebiete ostsibirischer FlÃ¼ss quantitativ zu 
untersuchen. Die Rolle des SÃ¼Â§wassereintrag fÃ¼ den Festeisaufbruch wird in Kapitel 6.1 
nÃ¤he diskutiert. Die Validierung hat ergeben, daÂ das Modell bei groÂ§e ZyklonenhÃ¤ufig 
keit und -IntensitÃ¤ oder bei starker PolynjenaktivitÃ¤ nur eingeschrÃ¤nk anwendbar ist. 
Diese Probleme werden im Kapitel 6.2 diskutiert. Das Festeismodell bietet zudem die 
MÃ¶glichkeit unterschiedliche Szenarien (Fallbeispiele) durchzufÃ¼hre und andere Frage- 
stellungen, wie beispielsweise den EinfluÂ der BewÃ¶lkun oder Schneebedeckung auf das 
Schmelzen des Festeises, zu lÃ¶sen 
6 Diskussion der Modellergebnisse 
6 Diskussion der Modellergebnisse 
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein eindimensionales thermodynamisches Meereismodell 
entwickelt, welches unter Verwendung atmosphÃ¤rischer hydrologischer und ozeanischer 
Antriebsdaten zur Untersuchung des Festeisaufbruches vor den MÃ¼ndungsgebiete ost- 
sibirischer FlÃ¼ss eingesetzt werden kann. In zahlreichen ModellÃ¤ufe konnte die gute 
Vereinbarkeit simulierter Ergebnisse mit Satellitendaten gezeigt werden. 
Mit Hilfe des Festeismodells wird der EinfluÃ des FluÃŸwasser auf das Schmelzen des Fest- 
eises untersucht. Ferner wird der WÃ¤rmeeintra aus dem Fluf3wasser mit dem Energieein- 
trag aus der AtmosphÃ¤r verglichen (Kapitel 6.1). EinschrÃ¤nkunge in der Anwendung 
des Modells werden in Kapitel 6.2 diskutiert. Auf modellspezifische Besonderheiten und 
Ungenauigkeiten der EingabegrÃ¶ÃŸ wird in Kapitel 6.3 eingegangen. Der Vergleich der 
Modellergebnisse mit den aus passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Eisinformationen 
erweist sich aufgrund von Schmelzprozessen auf dem Festeis vor allem im Juni als schwie- 
rig. Die Problematik des Schmelzsignals in den Mikrowellendaten fÃ¼ die Untersuchung 
hydrologischer Prozesse in den MÃ¼ndungsgebiete wird in Kapitel 6.5 nÃ¤he erÃ¶rtert 
6.1 EinfluÃ von FluÃŸwasse auf das Schmelzen des Festeises 
Die Auswertung der Satellitendaten und die Analyse der Modellergebnisse in den Kapiteln 
3 und 5 weisen bereits auf die besondere Bedeutung des FluÂ§wasser fÃ¼ das Schmelzen 
von Festeis hin. In diesem Kapitel wird der EinfluÃ des FluÂ§wasser auf das Festeis quan- 
tifiziert. Dazu wird mit Hilfe des thermodynamischen Meereismodells der WÃ¤rmeeintra 
aus dem FluÃŸwasse mit dem Energieeintrag aus der AtmosphÃ¤r fÃ¼ die verschiedenen 
MÃ¼ndungsgebiet in der Laptewsee und der Ostsibirischen See verglichen. 
Die simulierten VerlÃ¤uf der Festeisdicke in Abbildung 6.1 zeigen, daÂ das kustennahe 
Ã¼berflutet und unterst,rÃ¶mL Festeis je nach Mundungsgebiet im Mittel 20 bis 38 Tage 
vor dem angrenzenden ausschlief3lich unterstrÃ¶mte Festeis schmilzt. Das schnelle Schmel- 
zen des kÃ¼stenmhe Festeises wird - neben dem WÃ¤.rmeeintra durch das Fluf3wasser - 
von der durch den Ãœberflutungsproze sprunghaft verringerten Albedo des Festeises ver- 
ursacht. Dadurch kann ein hoher Anteil der Globalstrahlung von der Ã¼berflutete Fest- 
ei~oberfl~che absorbiert werden. In den weiter von den Mundungsgebieten entfernten Re- 
gionen, die nur an der Unterseite des Festeises in Kontakt mit dem FluÃŸwasse stehen, 
findet eine graduelle Abnahme der Eisdicke statt. 
6 Diskussion der Modellewebnisse 
Um zu untersuchen, welchen EinfluÃ das FluÃŸwasse auf das Schmelzen des Festeises 
hat ,  wurden zusÃ¤tzlic KontrollÃ¤uf ohne den WÃ¤rmeeintra des Flufiwassers mit dem 
Meereismodell durchgefÃ¼hrt In allen ModellÃ¤ufe ohne BerÃ¼cksichtigun des FluÂ§wasser 
schmilzt das Festeis einige Tage bis mehrere Wochen spÃ¤te als in den Simulationen mit 
FluÃŸwassereintrag 
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Abbildung 6.1: Zeitlicher Verlauf der simulierten Festeisdicken mit Schneeauflage in ver- 
schiedenen Mundungsgebieten der Laptewsee und der Ostsibirischen See. Dargestellt sind 
die Dicken des kustennahen und kÃ¼stenferne Festeises jeweils mit und ohne Flu8wasserein- 
trag von Lena (links oben), Yana (rechts oben), Indigirka (links unten) und Kolyma (rechts 
unten), Mittelungszeitraum 1979 bis 1994. Datenquelle: ECMWF. 
Die Auswertung der ModellÃ¤uf ohne Flufiwasser hat  folgendes Ergebnis fÃ¼ das Festeis 
in der ostsibirischen Arktis ergeben: 
Die Ablationsperiode des kÃ¼stennahe Festeises verlÃ¤nger sich in allen 
MÃ¼ndungsgebiete um mehrere Wochen. 
Die Ablationsperiode des kÃ¼stenferne Festeises verlÃ¤nger sich an  
Lena und Kolyma um wenige Tage, an Yana und Indigirka nur um einen Tag. 
6.1 EinfluB von Flufiasser auf das Schmelzen des Festeises 
Detailliert stellen sich die Ergebnisse in Abbildung 6.1 wie folgt dar: Vor der Yana- und 
IndigirkamÃ¼ndun wÃ¼rd ohne die Einwirkung des FluÂ§wasser das kÃ¼stennah Festeis un- 
gefÃ¤h 5 bis 6 Wochen spÃ¤te schmelzen als mit Fluflwassereintrag. Vor dem MÃ¼ndungsge 
biet der Kolyma wÃ¼rd das simulierte Festeis Ã¼be 2 Monate spÃ¤te schmelzen. Das Festeis 
vor dem nordÃ¶stliche Lenadelta an der MÃ¼ndun des Trofimovskaya-Kanals wÃ¼rd sogar 
im Verlauf des Sommers ohne die Einwirkung des Flui3wassers nicht vollstÃ¤ndi schmelzen. 
In den kÃ¼stenferne Gebieten sind die Auswirkungen des Flufiwassers deutlich geringer. 
Das simulierte kÃ¼stenfern Festeis schmilzt vor dem MÃ¼ndungsgebie der Kolyma im Mit- 
tel Ca. 5 Tage spÃ¤te und vor der MÃ¼ndun des Trofimovskaya-Kanals durchschnittlich 10 
Tage spÃ¤te als das Festeis entlang der KÃ¼ste An Yana und Indigirka dagegen verzÃ¶ger 
sich die Ablationsperiode des Festeises ohne die FluÂ§wasserzufuh nur unwesentlich. 
In allen MÃ¼ndungsgebiete fÃ¤ll im Modellauf ohne FluÂ§wasse die gegenÃ¼be den kÃ¼sten 
fernen Festeisgebieten deutlich verlÃ¤ngert Schmelzperiode des kÃ¼stennahe Festeises auf. 
Zum einen ist diese VerzÃ¶gerun auf die verwendeten Anfangswerte im Modell und den 
ozeanischen Warmestrom zurÃ¼ckzufÃ¼hre Zum anderen verringert sich aus KontinuitÃ¤ts 
grÃ¼nde der Abflufi und die StrÃ¶mungsgeschwindigkei der Abflufifahne, da das Flufiwasser 
auf dem Schelf iiber ein grÃ¶fiere Gebiet verteilt ist. WÃ¤hren in den MÃ¼ndungsgebiete 
die mittlere Festeisdicke 2.20 m betrÃ¤gt liegt sie in den kÃ¼stenferne Gebieten im Mittel 
bei 1.80m. Auf dem flachen Schelf - insbesondere in KÃ¼stennÃ¤ - ist der ozeanische 
WÃ¤rmestro zu vernachlÃ¤ssigen In den Regionen mit grÃ¶Â§er Wassertiefen dagegen 
macht sich der Einflufi des ozeanischen Warmestromes je nach GrÃ¶fienordnun der Ein- 
mischung von warmem Atlantischen Zwischenwasser in die OberflÃ¤chenschich auf das 
Schmelzen des Festeises bemerkbar (Kapitel 4.2.4). DarÃ¼be hinaus ist zu berÃ¼cksichti 
gen, daÂ die Untersuchungsgebiete vor dem nordÃ¶stliche Lenadelta ca. 350 km bis 400 km 
weiter nÃ¶rdlic als die Ã¼brige MÃ¼ndungsgebiet liegen und daher deutliche Unterschiede 
in den Antriebsdaten aufweisen. 
EinfluÃ von FluÃŸwasse auf das Meereis im Arktischen Ozean 
FrÃ¼her Studien mit teilweise recht einfachen Ozeanmodellen haben gezeigt, daÂ der Ein- 
trag von SÃ¼fiwasse (Flufiwasser, salzarme pazifische Wassermassen aus der Beringstrafie, 
Niederschlag) in das Nordpolarmeer wesentlich die Aufrechterhaltung der Deckschicht 
(Polares OberflÃ¤chenwasser und der Eisdecke kontrolliert (Stigebrandt, 1981; Lemke, 
1987; Aagaard, 1989). Stigebrandt (1981) folgert aus den Ergebnissen eines ungekoppelten 
Zwei-Schichten-Ozeanmodells, daÂ eine Abnahme des SÃ¼Â§wassereintrag bei gleichblei- 
bendem AusstoÂ von Sole wÃ¤hren des Gefrierens von Meereis den Salzgehalt im Polaren 
OberflÃ¤chenwasse vergrÃ¶fiert Die Zunahme der Dichte wiederum fÃ¼hr zu Konvektionen, 
so daÂ die Salzgehaltssprungschicht (Halokline) in ca. 30m bis 200m Wassertiefe durch- 
brachen werden kann. Infolgedessen kommt es zu einer verstÃ¤rkte Einmischung relativ 
warmen Atlantischen Zwischenwassers in die Deckschicht und daher zu einer Abnahme 
der Meereisdicke im Arktischen Ozean. In den Gebieten, in denen die Schichtung des 
Ozeans am instabilsten ist, ist auch der vertikale ozeanische WÃ¤rmestro an1 grÃ¶Â§te 
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Anhand von Simulationsergebnissen mit einem gekoppelten Meereis-Ozean-Modell (Inte- 
gration Ã¼be 60 Jahre) folgert Lemke (1987), daÂ eine 30%ige Reduktion der SÃ¼fiwasser 
zufuhr zu einer Verringerung der Meereisdicke um nur 3 cm fÃ¼hrt Eine 50%ige Reduktion 
der SÃ¼Â§wasserzufu fÃ¼hr dagegen zu einer deutlich stiirkeren Ã„nderun der Modeller- 
gebnisse - in diesem Fall um 30 Cm. Ã„hnlich Ã¼be 10 Jahre integrierte Experimente von 
Weatherly und Wals11 (1999) zeigen eine 10%ige Abnahme der Meereisdicke bei einem 
vÃ¶llige Ausbleiben des Flufiwassereintrages. 
Ausgehend von Beobachtungen amerikanischer nuklearbetriebener U-Boote wÃ¤hren der 
Scientific Ice Expeditions (SCICEX) 1993 und 1995 stellen Steele und Boyd (1999) eine 
deutliche Abnahme der SÃ¼Â§wasserdeckschic und zum Teil ein Verschwinden der halo- 
klinen Sprungschicht im Eurasischen Becken fest. Hierdurch kommt es zu grofien WÃ¤.rme 
strÃ¶me zwischen der Schicht des Atlantischen Zwischenwassers und der OberflÃ¤ch (Meer- 
eisdecke). Die Autoren vermuten, daÂ sich durch die Zunahme der ZyklonenaktivitÃ¤ An- 
fang der 90er Jahre die Driftmuster der Abflufifahnen sibirischer FlÃ¼ss weiter ostwÃ¤rt 
verlagert haben, so daÂ weniger kontinentales SÃ¼Â§wass in den transpolaren Driftstrom 
eingespeist wird. 
Diese theoretischen Oberlegungen geben auch heute noch den Stand der Forschung wie- 
der (Lewis, 2000; Guay et al., 2001) und werden von Eisdickenmessungen untermauert, 
die wÃ¤hren mehrerer Expeditionen im Arktischen Ozean gewonnen wurden. Die Ergeb- 
nisse der deutschen Arktisexpedition ARK XVII/2 in den zentralen Arktischen Ozean 
im Jahr 2001 zeigen, daÂ die mittlere sommerliche Dicke des ebenen Meereises Ca. 2.0m 
betrÃ¤g (Haas et al., 2002a). 1991 waren es in dem gleichen Gebiet noch 2.5 m - ein Ver- 
lust von 20 %. Anhand von Ergebnissen numerischer Experimente mit einem gekoppelten 
Ozean-Meereis-Modell gehen Prange und Gerdes (1999) davon aus, daÂ der Ozean bzw. 
das Atlantische Zwischenwasser aufgrund der Abnahme der polaren Deckschicht 10 W m-2 
bis 40 W m 2  mehr WÃ¤rm an die Eisunterseit,e abgeben kann, was zu einem verstÃ¤rk 
ten basalen Schmelzen fÃ¼hrt Bei einer stabil ausgeprÃ¤gte Halokline betrÃ¤g der mittlere 
ozeanische WÃ¤.rniestro im FrÃ¼hjah 0 W m 2  bis 6 W m 2 .  
EinfluÃ von FluÃŸwasse auf das Meereis auf dem Kontinentalschelf 
Seit 1980 wird der EinfluÂ des terrestrischen SÃ¼Â§wassereintrag auf den frÃ¼hsommer 
liehen MeereisrÃ¼ckgan in den arktischen Schelfmeeren systematisch untersucht. Treshni- 
kov und Ivanov (1980) sowie zahlreiche andere sowjetische Wissenschaftler vermuteten, 
daÂ ein verringerter AbfluÂ zum EinstrÃ¶me von kaltem Polaren OberflÃ¤chenwasse auf 
die Schelfgebiete fÃ¼hr und demzufolge die Ablationsperiode des Festeises verlÃ¤nger wird. 
In umgekehrter Weise kommt es durch einen hohen FluÂ§wassereintra zum verstÃ¤rkte 
Schmelzen weiter Teile des arktischen Meereises. Ausgehend von hypothetischen Annah- 
men unterstÃ¼tzte Holt et  al. (1984) und Cattle (1985) die Vermutungen von Treshnikov 
und Ivanov (1980). Holt et al. (1984) gehen davon aus, daÂ - neben dem lokalen Ein- 
flufi des Fluflwassers in den MÃ¼ndungsgebiete - die FluÂ§wasserzufuh durch sibirische 
FlÃ¼ss negativ mit dem RÃ¼ckgan der Meereisbedeckung auf den Schelfgebieten und dem 
Arktischen Ozean korreliert. 
6.1 Einflui.? von Ffuhasser  auf das Schmelzen des Festeises 
Nach Auswertung hydrometeorologischer Beobachtungsdaten Ã¼be einen Zeitraum von 
20 Jahren zeigen Dmitrenko et al. (1999). daÂ ein erhÃ¶hte SÃ¼Â§wassereintr zu einer 
AussÃ¼Â§u der Laptewsee fÃ¼hrt wodurch die Ausdehnung der FesteisflÃ¤ch im darauffol- 
genden Winter bestimmt wird. 
In detaillierten Studien Ã¼be den Einflufi des SÃ¼Â§wassereintrag auf das Meereis in der 
Laptewsee konnten Bareiss et al. (1998. 1999) belegen, daÂ die VariabilitÃ¤ der sommer- 
lichen Meereisbedeckung auf dem Schelf, anders als von Holt et al. (1984) vermutet, nicht 
ausschlieÂ§lic durch das FluÂ§wasse erklÃ¤r werden kann. Die Schmelzhochwasser der mit- 
telsibirischen FlÃ¼ss sind fÃ¼ das Schmelzen des Festeises in den MÃ¼ndungsgebiete und 
angrenzenden Gebieten von Bedeutung. Das in dieser Arbeit entwickelte eindimensionale 
thermodynamische Festeismodell ist in der Lage, quantitative Angaben Ã¼be den Wir- 
kungsgrad der atmosphÃ¤rische und hydrologischen EinfluÂ§grÃ¶Â zu machen. 
Zur Untersuchung der Bedeutung des FluÂ§wasser fÃ¼ das Schmelzen des Festeises wird 
der Nettoenergieeintrag aus der AtmosphÃ¤r (Kapitel 4.1.1) mit dem Energieeintrag aus 
den FlÃ¼sse (Kapitel 4.2.4) verglichen. Die atmosphÃ¤rische Terme der Energiebilanz sind 
gegeben durch: 
R', und Rf stellen dabei fÃ¼ die kurzwellige und langwellige Strahlungsbilanz, Qh und Qe 
fÃ¼ die turbulenten StrÃ¶m fÃ¼hlbare und latenter WÃ¤rme 
Der zeitliche Verlauf ( la i~gj~hr ige  Mittelwerte von 1979 bis 1994) der Komponenten der at- 
mosphÃ¤rische Energiebilanzgleichung und des WÃ¤rmeleitungsstrome an der Eisoberseite 
sind beispielhaft fiir das kÃ¼stennah Ã¼ber und unterstrÃ¶mt Festeis sowie fÃ¼ das kÃ¼sten 
ferne unterst,rÃ¶rnt Festeis vor dem MÃ¼ndungsgebie der Lena dargestellt (Abb. 6.2). Das 
thermodynamische Meereismodell gibt wÃ¤hren der gesamten Schmelzperiode selbst Ein- 
zelheiten der kurz- und langwelligen Strahlungsbilanz realistisch wieder. In den Zeitreihen 
werden die EinflÃ¼ss durch wechselnde meteorologische. Bedingungen (z.B. BewÃ¶lkung 
und OberflÃ¤chent,ype (u.a.  Schnee, schmelzender Schnee, Festeis, Ã¼berflutete Festeis) 
deutlich. 
Der mittlere Jahresgang der Globalstrahlung wird hauptsÃ¤chlic durch die SonnenhÃ¶h 
geprÃ¤gt Ab Mitte Februar steigen die Strahlungsstromdichten an der FesteisoberflÃ¤ch 
bis auf Werte von ca. 250 W m 2  im Juni an. Allerdings wird in den ersten Monaten des 
Jahres nur ein kleiner Teil der einfallenden solaren Strahlung von der Schnee- und Eis- 
oberflÃ¤ch absorbiert. Eine markante Zunahme der kurzwelligen Strahlungsbilanz tritt erst 
mit der Ãœberflutun des kÃ¼stennahe Festeises durch Flufiwasser (Kalendertag 151) und 
dem vollstÃ¤ndige Schmelzen der Schneedecke auf dem kiistenfernen Festeis (Kalendertag 
175) auf. Die im Laufe der Schmelzperiode auftretenden sprunghaften Ver%nderungen der 
kurzwelligen St.rahlungsbilanz sind auf Ã„nderunge der Schnee- und Eisalbedo bei starker 
BewÃ¶lkun zurÃ¼ckzufÃ¼hr (vgl. Kapitel 4.2.3). 
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Abbildung 6.2: Zeitreihen der berechneten Tagesmittel einzelner Komponenten der Ener- 
giebilanzgleichung im MÃ¼ndungsgebie der Lena (Trofimovskaya-Kanal). Dargestellt sind 
die kurz- und langwellige Strahlungsbilanz R D n d  RRf, die turbulenten StrÃ¶m fÃ¼hlbare 
und latenter WÃ¤rm QfL und Qe sowie der WÃ¤rmeleitungsstro Qc an der Eisoberseite fÃ¼ 
das kustennahe (links) und das kÃ¼stenfern (rechts) Festeis, Mittelungszeitraum 1979 bis 
1994. Datenquelle: ECMWF. 
Die mittlere langwellige Strahlungsbilanz ist wÃ¤hren der Ablationsperiode hÃ¤ufi negativ. 
Die Strahlungsstromdichten schwanken zwischen -15 W m 2  und -30 W m 2 .  Die Aus- 
strahlung der Schnee- und EisoberflÃ¤ch erhÃ¶h sich von Werten um 185 W m 2  im Winter 
bis auf 312 W m 2  im Sommer, sobald die OberflÃ¤chentemperature den Schmelzpunkt 
von Eis erreicht haben. Die atmosphÃ¤risch Gegenstrahlung variiert zwischen 155 Wm-2 
im Winter und 290 W m 2  im Sommer. In einzelnen Jahren kÃ¶nne relativ warme, wol- 
kenreiche Luftmassen die langwellige Strahlungsbilanz Ã¼be Tage hinweg ausgeglichen 
gestalten und damit die AuskÃ¼hlun der OberflÃ¤ch reduzieren. Vor dem nordÃ¶stliche 
Lenadelta wird die Strahlungsbilanz Ã¼be der kÃ¼stennahe und kÃ¼stenferne Festeisober- 
flÃ¤ch im Mittel ab  dem Kalendertag 140 (Mitte Mai) positiv. 
Die turbulenten StrÃ¶m fÃ¼hlbare und latenter WÃ¤rm sind wÃ¤hren der Schmelzperi- 
ode in der Energiebilanz von untergeordneter Bedeutung. In den Wintermonaten ist der 
fÃ¼hlbar WÃ¤rmestro aufgrund stark ausgeprÃ¤gte Bodeninversionen zur Schnee- bzw. 
FesteisoberflÃ¤ch gerichtet. In der Laptewsee betragen die mittleren fÃ¼hlbare WÃ¤rme 
strÃ¶m maximal 8.5 W m 2 ,  in der Ostsibirischen See Ca. 15 W m 2 .  In einzelnen Jahren 
kann der fÃ¼hlbar WÃ¤rmestro Ã¼be dem Festeis bei hohen Windgeschwindigkeiten und 
bei Warmluftadvektion vom Festland im FrÃ¼hsomme bis zu 50 W m 2  betragen. c b e r  
Rinnen und Polynjen kann der Strom fÃ¼hlbare WÃ¤rm durch die Ausbildung sehr groÂ§e 
Temperaturgradienten innerhalb der atmosphÃ¤rische Grenzschicht auf mehrere hundert 
Watt  pro Quadratmeter ansteigen. Mit dem Erreichen des Schmelzpunktes im Mai ist der 
fÃ¼hlbar WÃ¤rmestro meist von der Eisoberseite in die Atmosphiire gerichtet. 
6.1 EinfluÂ von Fluflurasser auf das Schmelzen des Festeises 
Aufgrund der sehr geringen vertikalen Feuchteunterschiede im Winter ist der latente 
WÃ¤rmestro zu vernachlÃ¤ssigen Erst mit dem Einsetzen der Schneeschmelze und der 
Bildung von SchmelztÃ¼mpel auf dem Festeis nimmt der Strom latenter WÃ¤rm auf Wer- 
te zwischen -12 W m 2  und -20 W m 2  ab. 
Die Festeis- bzw. SchneeoberflÃ¤ch verliert hauptsÃ¤chlic Energie Ã¼be die langwellige 
Ausstrahlung. Mit dem Einsetzen des oberflÃ¤chliche Schmelzens tragen zusÃ¤tzlic die 
StrÃ¶m fÃ¼hlbare und latenter WÃ¤rm zu den Energieverlusten bei. Im Winterhalbjahr 
werden Strahlungsverluste durch den WÃ¤rmeleitungsstro kompensiert. Aufgrund der 
geringen Temperaturgradienten im Festeis wÃ¤hren des FrÃ¼hsommer hat der WÃ¤rme 
leitungsstrom nur einen niedrigen Stellenwert fÃ¼ die Energiebilanz an der Eisoberseite. 
Der mittlere ozeanische WÃ¤rmestro schwankt in den kÃ¼stenferne Schelfgebieten im 
Winter zwischen 3 W m 2  und 10 Wm"2 in der Laptewsee sowie zwischen 0.4 W m 2  und 
1.2 W m 2  in der Ostsibirischen See. Ab Mai bzw. Juni wird der vertikale ozeanische 
WÃ¤rmestro wÃ¤hren der RÃ¼ckzugsphas des Festeises vernachlÃ¤ssigba klein. 
Der Nettoenergieeintrag durch das Flufiwasser ergibt sich aus der Summe von WÃ¤rme 
strÃ¶me an der Ober- und Unterseite des Festeises: 
In der NÃ¤h der MÃ¼ndungsgebiet reten beide Komponenten des WÃ¤rmeeintrage durch 
das Flufiwasser auf. In den weiter entfernt gelegenen Festeisgebieten wirkt nur der durch 
das Fluflwasser bedingte WÃ¤rmestro an der Eisunterseite (s. Kapitel 4.2.4). 
Abbildung 6.3 zeigt Zeitreihen des Energieeintrages aus der AtmosphÃ¤r und dem Flufi- 
Wasser im MÃ¼ndungsgebie der Lena und der Kolyma. Die Zeitrcihen der Indigirka sind 
in Anhang ?? dargestellt. Die zeitlichen VerlÃ¤uf des atmosphÃ¤rische Energieeintrages 
unterscheiden sich Ã¼be kiistennahem und kÃ¼stenferne Festeis aufgrund der Absorption 
der Globalstrahlung durch die verschiedenen vorhandenen OberflÃ¤chentypen In1 Betrag 
grÃ¶Â§ sind die Differenzen zwischen dem Energieeintrag durch das Flufiwasser in das 
kÃ¼stennah und kÃ¼stenfern Festeis. Bis zum vollstÃ¤ndige Schmelzen des kÃ¼stennahe 
Festeises Ende Juni erhÃ¶he sich die Werte des WÃ¤rmestrome bis auf etwa 450 W m 2 .  
Zur gleichen Zeit liegen die Energiestromdichten in den nichtÃ¼berflutete kÃ¼stenferne Ge- 
bieten bei 10 W m 2  und gegen Ende der Schmelzperiode bei 35 W m 2  (Kolyma) bzw. 60 
W m 2  (Lena Trofimovskaya-Kanal). Da 80 % des Flufiwassers unter dem Festeis auf den 
Schelf strÃ¶mt ist der WÃ¤rmestro an der Eisunterseite ( Q r b , )  grÃ¶Â§ als an der Eisober- 
seite. FÃ¼ das Schmelzen des kÃ¼stennahe Festeises stammen in der ostsibirischen Arktis 
im Mittel 53 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und 47% aus dem Flufiwasser. In den 
MÃ¼ndungsgebiete des Ã¶stliche Lenadeltas und der Kolyma ist der relative atmosphÃ¤ 
rische Energieanteil annÃ¤hern gleich dem Flufiwasseranteil (Tabelle 6.1). Das Schmelzen 
des kÃ¼stennahe Ã¼berflutete Festeises erfolgt an allen sibirischen FlÃ¼sse hauptsÃ¤chlic 
durch den Energieeintrag aus dem Flufiwasser. 
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Abbildung 6.3: Zeitreihen der berechneten Tagesmittel des Energieeintrages aus der At- 
mospllÃ¤r und dem Fl~ifi~vasser im MÃ¼ndungsgebie der Lena ['Ikofimovskaya-Kanal) und der 
Kolyn~a. Dargestellt sind die NettoenergieeintrÃ¤g einscl1lie8lich der Anteile aus dem Flufi- 
Tvasser an der Eisober- und Eisunterseite fÃ¼ das kÃ¼stennah (links) und das kÃ¼stenfern 
[rechts) Festeis, Mittelungszeitraum 1979 bis 1994. Datenquelle: ECMWF. 
Vergleicht man aber den Nettoenergieeintrag aus der AtmosphÃ¤r mit dem Energieeintrag 
durch das Flufi~~asser,  welches das Fest,eis an der Oberseite Ã¼berstrÃ¶m so Ã¼berwieg 
in den ostsibirischen VIÃ¼ndungsgebiete der atmosphÃ¤risch Energieanteil um Ca. 35 % 
bis 50%. .Aufgrund des insgesa.mt hohen Energieeint.rages sind an der Eisoberseite die 
Schmelzraten des Festeises grÃ¶fie als an der U~~terseite.  Die prozentuale Verteilung der 
Energiequellen verdeutlicht die besondere Bedeutung des frÃ¼hsommerliche Flufiwasser- 
eintrages - durch das Ãœber und UnterstrÃ¶me des Festeises - fÃ¼ das Schmelzen des 
F'esteises in den kÃ¼stennahe hilÃ¼ndungsgebieten 
Die mittleren Flufi~~~assertemperaturen d r ostsibirischen FlÃ¼ss liegen im Juni bei 3.0 'C. 
1111 Juli wird bereits die maximale Flufi~vassertemperatur mit 11.7 ' C  erreicht (Pavlov 
et al., 1994; Nalimov, 1995). Im Juni betrÃ¤g die gesamte zur VerfÃ¼gun stehende Energie 
der FlÃ¼ss zwischen 7.05 . 1013 kJ (Yana) und 1.33 . 1Ol5kJ (Lena Trofimovskaj~a-Kanal). 
Beispiels~veise ist im Juni die WÃ¤rmemeng der Lena entsprechend einer Abflufisumme von 
106 km3 ausreichend, um Ca. 2000 km2 Festeis mit einer Dicke von 2.20 m zu schmelzen 
(Tabelle 6.2). 
6.1 Eindu8 von Flu81vasser auf das  Schmelzen des Festeises 
Tabelle 6.1: Vergleich des simulierten Eriergieeintrages aus der AtmosphÃ¤r ( Q a )  und dem 
FIuf3wasser (QT) in das kÃ¼stennah und kÃ¼stenfern Festeis verschiedener MÃ¼ndungsgebie 
te in der ostsibirischen Arktis. Dargestellt ist fÃ¼ den Mittclungszeitraum 1979 bis 1994 
wÃ¤hren der Schmelzperiode des Festeises die prozentuale Verteilung zwischen dem Netto- 
energieeintrag der beiden Quellen sowie zwischen dem atmosphÃ¤rische Energieeintrag und 
dem Anteil des Flufiwassers QT,btm und QT,8fc, welches das Festeis an der Eisoberseite unter- 
bzw. Ã¼berstr6mt 
Fluf3 I<Ã¼stennahc Festeis I<Ã¼stenferne Festeis 
Qa Q T  Q a  Qr,bim Qa Q7,afc  Qa QT 
[%I [%I [%I [%I [%I [%I [%I [%I 
Lena (Tofimovskaj~a-I<anal) 49 51 63 37 68 32 84 16 
Yana (XE-Delta) 57 43 71 29 74 26 98 2 
Inciigirka 56 44 71 29 73 27 96 4 
Kolyma 50 50 65 35 69 31 90 10 
In Jahren mit extrem hohen Abfiufisummen (z. B. 1989) reicht die WÃ¤rmemeng der Lena 
im Juni aus, tinl bis zu 2750 km2 des kÃ¼stennahe Festeises zu schmelzen. Aufgrund der 
im Vergleich zur Lena geringen Abflufiwerte von Yaria, Indigirka und Kolyma kÃ¶nne in 
diesen h/IÃ¼ndungsgebiete nur geringe EisfiÃ¤che mit dem Flufiwasser geschmolzen wer- 
den. Ob\vohl die Abfiufisuminen im Juli abnehmen, nimmt der WÃ¤rmeinhal der FlÃ¼ss 
aufgrund der hÃ¶here Pvassertemperaturen zu. Die Angaben fÃ¼ den Juli sind hypothe- 
tischI da  in allen L~IÃœridungsgebiete das kÃ¼stennah Ã¼ber und unterstrÃ¶mt Festeis bereits 
Ende Juni  gescl~molzen ist. 
Tabelle 6.2: Vergleich der in1 Flufiwasser zur VerfÃ¼gun stehenden WÃ¤rmemenge in ver- 
schiedenen MÃ¼ndungsgebiete der ostsibirischen Arktis. Dargestellt ist fÃ¼ den Mittelungs- 
zeitraum 1979 bis 1994 die mittlere Abfluf3summe [km3]) die zur VerfÃ¼gun stehende WÃ¤rme 
menge [kJ] und die theoretische FlÃ¤ch der Festeisdecke [km2], die bei einer Dicke von 2.20 
m ohne Schneeauflage durch das Flufiwasser im Juni und Juli abgeschmolzen werden kann. 
Flufi Juni Juli Juni-Juli 
Abflufl Energie Festeis Abflufl Energie Festeis Festeis 
[km3] [ ~ J I  [km2] [km3] [ ~ J I  [km2] [km2] 
Lena (Traf.-Kanal) 106.0 1.33 , 1015 1992 57.1 2.80 . 1015 4184 6176 
Yana (NE-Delta) 5.6 7.05 . 1013 105 4.0 1.96 , 1 O i 4  293 398 
Indigirka 13.1 1 .64 .  1014 246 12.1 5.95 , 1014 890 1136 
I<olyma 36.9 4 64 . 1014 694 18.5 9.06 . 1Oi4  1356 2050 
Die gesamte FesteisflÃ¤che die jedes Jahr in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee schmilzt, betrÃ¤g 
Ca. 14O.1O3km2. Die in diesen Teil der Laptewsee mÃ¼ndende FlÃ¼ss sind aufgrund der 
von ihnen transportierten WÃ¤rm in der Lage, etwa 3500 km2 Festeis zu schmelzen, Dies 
sind gerade einmal 2.5 % der gesamten Festeisdecke der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee. In den 
Jahren mit Abflufimaxima kÃ¶nne immerhin bis zu 4 % der Festeisdecke in diesem Teil 
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der Lapt,ewsee geschmolzen werden. Bei diesen Annahmen bleiben die VerÃ¤nderunge der 
OberflÃ¤clieneigenschafte durcl~ die Ãœberflut,un des Festeises und damit die Auswirkun- 
gen auf die k~~rzwellige Strahlungsbilanz unberÃ¼cksichtigt 
In der Ostsibiriscl~en See hat, der Flufiwassereintrag ebenfalls einen grofien Einflufi auf das 
Schmelze11 des l~Ã¼stennahc Festeises. Betracht,et man jedoch die GesamtflÃ¤che die mit 
Festeis bedeckt ist (170. 103kin2), so relativiert sich des Einflufi. 11n langjÃ¤hrige h,fit,tel 
reicht, die 14'ar1nernenge der FlÃ¼ss im Juni aus, um ca. 1 % der Fest,eisflacl~e zu schn~elzen. 
In einzelnen %Jahren kÃ¶nne maximal 2 % des Festeises in der Ostsibiriscl~en See geschmol- 
zen werden. 
FÃ¼ den kiisteii~iahen Bereich spielt der Flufi~i~assereintrag eine bedeutende Rolle beim 
Sc l i~ne lz~~ i  des Festeises. Das kÃ¼stenfern Festeis ist dagegen dc~~t l i ch  geringer vom di- 
rekten Einflufi des Flufi\vasse~s betroffen. Zakharov (1966) betont, da8 der Einflufl der 
Polynjen vor der Festeiskante fÃ¼ das kÃ¼stenfern Festeis von ~veitaus grÃ¶flere Bedeutung 
ist als der 1Viirnieeintrag durch das Flufiwasser (Kapitel 6.2). 
6.2 EinfluÃ von MÃ¼ndungsformen Polynjen und Tiefdruckgebieten 
auf den FesteisrÃ¼ckgan 
FluÃŸmÃ¼ndungsforme Delta und Ã„stua 
Das t ~ l ~ e r n ~ o d y ~ ~ a n ~ i s c l ~ e  hIeereismode11 kann die Eisdicken an den hifÃ¼ndunge des '4nabar 
und der Kllatanga nur ungenau vorhersagen. Abbildung 6.4 zeigt die mit Festeis bedeckt- 
en hIiind1111ge1i ~ 7 0 1 1  Khatanga und Anabar. Das frÃ¼hsommerlich Hochxirasser fliefit in 
diesen h ~ l Ã ¼ ~ i d ~ ~ i ~ g e  nicht auf das Festeis, sondern breitet sich unter dein Festeis ~ L I S .  Im 
hlittel scllmilzt das Festeis vor den FlufimÃ¼ndunge in der sÃ¼d\vestliche Laptehvsee im 
Vntersucliungszeit~ra~~m ungefÃ¤h 2 bis 3 Wochen spÃ¤te als in der sÃ¼dÃ¶stlich Lapten- 
See. In einigen Jahren (z.B. 1979, 1996) Ã¼berdauer das Festeis vor den hllÃ¼ndunge der 
Khat,anga und des Anabar den gesamten Sommer. 
111 zahlreichen Arbeiten russischer Autoren (vgl. Literat~~rliste Nalimov, 1995) wurden die 
EisverhÃ¤lt,niss und Besonderheiteii des Eisauhruches in den sibirischen Fluf3mÃœndunge 
und in den F'esteisgebieten vor den hiIundunge11 untersucht,. 
GemÃ¤f der geomorpl~ologische~~ Form kÃ¶nne die FlufimÃ¼ndunge in der sibirischen Ark- 
tis in trichterfÃ¶rmig Ã „ s t ~ ~ a r  ( K l ~ a t ~ n g a ,  Anabar) und Deltas (U. a. Olenek, Lena, Yana, 
Indigirka, Kolyma) eingeteilt werden. Ã„stuar entstehe11 bei hohem Tidenhub und geringer 
Sedirne~ltzuf~~llr du ch die FlÃ¼ssc Die deltafÃ¶rmige FlufimÃ¼ndu~~ge bilden sich dagegen 
bei geringem Tidenhub und hoher Sedimentzufuhr. Ivanov und Nalimov (1978, 1990) und 
Nalirnov (1995) zeigen, dafi die Form der FlufimÃ¼ndun einen erheblichen Einflufi auf den 
Aufbruch der Festeisdecke in KÃ¼stennÃ¤ hat (Abb. 6.5). In Ã„stuare schmilzt das Festeis 
gewÃ¶hnlic entlang der Strommittellinie aufgrund des Wa.rmeeintrages durch das Flufi- 
Wasser. Dieser Scl~inelzw~serkanal erstreckt sich nach einigen Wochen bis zur nÃ¶rdliche 
Festeiskante. 
6.2 Einfit~fl von ~ ~ I Ã ¼ n d u n g s f o ~ m e n  Poly jen und Tiefdruckgebieten auf  den FesteisrÃ¼ckga~~ 
Abbildung 6.4: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAC, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) der Khatanga- und Anabarmiindung. Die Aufnahmen zeigen die mit Festeis be- 
deckten Ã„stuar der I<llatanga (24. Juni 1992, links) und des Anabar (16. Juni 1993, rechts). 
Bildausschnitte: 300 km X 300 km und 125 km X 125 km. Datenquelle: NOAA-SAA. 
Selten wird die Fest-eisdecke durch TVelle~~ein\x~irku~~g a n  der polynjaseitigen Festeiskante 
~nechanisch zerst,Ã¶rt noch bevor das Festeis durch das  F l~ l f im~a~ser  abgeschmolzen wird. 
Eine Besonderheit ist, dafj aufgebrocliene Festeisschollen in den  Ã„stuare nur langsam 
schmelzen und ilicht see\vÃ¤rt in die Laptewsee driften. Im weiteren Verlauf der .4bla- 
tionsperiode zerhricllt das  restliche a n  den KÃ¼ste befindliche Festeis. An deltafÃ¶rmige 
h~lÃ¼nd~lnge iil~er- und unterstrÃ¶m das F l ~ i Ã Ÿ ~ ~ ~ a s s e  das  kÃ¼stennah Festeis (Kapitel 3.1.3). 
~~Iode l lÃ¤uf  in den A4Ã¼t1dungsgebiete der Khatanga und  des Anabar  haben ergeben, da8  
die Festeisdicken in diesen Ã„stuare mit dem thermodj~namischen Festeismodell nicht 
realistisch simuliert werden kÃ¶nnen 
Scl~~nelzendes Fcsteis 
entlang der FluÃŸli~~i 
Abbildung 6.5: Schema des Festeisaufbruches vor einem Ã„stua (links) und einem Del- 
t a  (rechts). Dargestellt ist beispielhaft der charakteristiscl~e Festeisaufiruch vor der trich- 
terfornligcn Anatjar- und deltafÃ¶rmige Lena~nÃ¼ndung ach: Nalimov (1995)) verÃ¤ndert 
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Polynjen an der Festeisgrenze 
Langgezogene Eisrinnen (,,flaul leads") oder grÃ¶fier eisfreie FlÃ¤che vor der seewÃ¤rtige 
Festcisgrenze (,,fla~v polynyas") sind eine typische Erscheinung in der ostsibirischen Arktis. 
Die Lage und die Ausdehnung der Polynjen zeigen eine sehr starke IJariabilitat innerhalb 
der einzelnen Jahre (Bareiss et al., 2002). 
Zahlreiche Arbeiten und Experimente beschÃ¤ftige sich mit der Eisentstehung in  Polynjen 
oder mit dem Einflufi der offenen WasserflÃ¤che auf mikroskalige Prozesse in der atmo- 
sphÃ¤rische Grenzschicht wÃ¤hren der PVintermonate, In dieser Zeit sind die Eisrinnen ein 
Gebiet mit grofien Eisentstehungsraten, da. ~vasserdampfarme kontinentale Luftmassen: 
die Ã¼be die offenen \VasserflÃ¤che streichen, diesen durch Verdunstung und turbulenten 
\VÃ¤rmetranspor betrÃ¤chtlich WÃ¤rme~nenge ntziehen. Es wird geschÃ¤tzt dafi dadurch 
in allen Polynjen und Rinnen entlang der Festeisgrenze in der Laptewsee bis zu 1000 km3 
Neueis gebildet werden (Zakharov, 1966; Dethleff et al.: 1993; Reimnitz e t  al., 1994). 
Im FrÃ¼hjah verwandeln sich dagegen die offenen Vv'asserflÃ¤che innerhalb der Meereis- 
decke zu Gebieten mit hohen Energiegeurinnen. Der Einflufi auf den regionalen Strahlungs- 
und Energiehaushalt ist entscl~eidend fÃ¼ das vertikale und insbesondere fÃ¼ das laterale 
Schmelzen entlang der Festeiskante. Za.kharov (1966) hebt die signifikante Bedeutung der 
Eisrinnen und Polynjen fÃ¼ den Festeisau%rucll hervor. 
Die aus passiven ~Iikrowellendaten abgeleitete mittlere FlÃ¤ch der Polynjen in der zen- 
tralen Laptewsee (Anabar-Lena-Polynja, Westliche Neusibirische Polynja) und Ostsibi- 
rischen See (Ã¶stlich Neusibirische Polynja, Aion-Polynja) hetrÃ¤g im Mai 32.4. 103 km2 
und im Juli etwa 176, 103 km2 (Tabelle 6.3). Die von Brigham (1996) angegebenen mit- 
tleren FlÃ¤che der Westlichen Neusibirischen Polynja im Monat Mai sind mi t  70.8.103 
km2 zu hoch angesetzt. Dies wird vor allem durch einen Vergleich mit PolynjaflÃ¤chen die 
aus georcferenzierten NOAA-AVHRR-Szenen berechnet, wurden: deutlich (Bareiss et al.: 
2002). Die bis Juli in die Polynjen der Laptewsee und der Ostsibirischen See eingestrahlte 
solare Energie (ca. 1.7. 1017 kJ) reicht hypothetisch aus, unl 280. 103 km2 Meereis mit einer 
Dicke von 2 m zu schlnelzen. Dies entspricht etwa 20 % der gesamten L!Ieereisbedeckung in 
der Lapte~vsee und der Ostsibirischen See. In Extremjahren kann die mittlere maximale 
Ausdehnung der Polynjen und damit auch die in den offenen IVasserflachen absorbierte 
Globalstrahlung deut,lich grÃ¶fie sein. 
Die Untersiiclli~ng der Zeitreihen der offenen WasserflÃ¤che hat ergeben, dafi seit 1988 in 
der Laptebvsee Polynjen frÃ¼he auftreten als im Zeitraum 1979 bis 1987. Die mit  dem ther- 
modynamischen Meereismodell berechneten Zeitpunkt.e des Sch~nelzens der Festeisdecke 
werden fÃ¼ die <Jahre 1988 bis 1994 Ã¼berli~iegen Ã¼berschÃ¤t (Kapitel 5.2). Es ist auffÃ¤llig 
dafi in Jahren mit hoher PolynjaaktivitÃ¤ das Festeis in der Lapt,ewsee frÃ¼he abschmilzt 
als in1 langjÃ¤hrige Mittel. Dieser Zusammenhang ist insbesondere 1994 augenscheinlich. 
In der Ostsibirischen See treten Polynjen nicht regelmÃ¤fii auf. Ein sehr frÃ¼he Auftre- 
ten nnd eine grofie Ausdehnung der Polynja im Jahr 1990 fÃ¼hr zu einem sehr frÃ¼he 
Aufbrechen und Schmelzen der Festeisdecke in der Ostsibirischen See (Anhang B.4). 
6.2 EinfluÂ von MÃ¼ndungsformen Polynjen und Tiefdruckgebieten auf den FesteisrÃ¼ckgan 
Von besonderer Bedeutung fÃ¼ das Entstehen und existieren von Polynjen sind die atmo- 
sphÃ¤risch Zirkulation bzw. die synoptischen Bedingungen. In Jahren ohne offene Wasser- 
flÃ¤che bzw. mit Polynjen von geringer Ausdehnung (1982, 1984, 1987, 1992) findet der 
MeereisrÃ¼ckgan spÃ¤te stat t  als im langjÃ¤hrige Mittel. 
Tabelle 6.3: In den Polynjen der ostsibirischen Arktis absorbierte Globalstrahlung in den 
Monaten Mai bis Juli. Die mittleren FlÃ¤che (langjÃ¤hrige Monatsmittelwert 1979 bis 1994, 
maximaler Monatsmittelwert) der Polynjen sind aus Zeitreihen der SMMR- und SSM/I- 
Daten abgeleitet. Die Monatssummen der von den PolynjaflÃ¤che absorbierten Energie [kJ] 
sind aus der Strahlungsparametrisierung nach Zillman (1972)) ergÃ¤nz um die Wolkenkorrek- 
tur nach Laevastu (1960), abgeleitet. FÃ¼ die Berechnungen wurde ein langjÃ¤hri gemittelter 
Jahresgang der Wolkenbedeckung und des Wasserdampfdruckes verwendet. Die Albedo der 
WasseroberflÃ¤ch betrÃ¤g a = 0.1. 
Polynja Mittlere FlÃ¤ch Energieeintrag Maximale FlÃ¤ch Jahr Energieeintrag 
[km2] [kJl [km2] [kJl 
Zentrale Laptewsee 
im Mai 20200 9.8 Â loi5 43400 1993 2.2 . 1016 
im Juni 49600 2.9 1016 81500 1988 4.8 . 1016 
im Juli 88100 4.9 . 1016 127300 1991 7.0 . 1016 
Ostsibirische See 
im Mai 12200 6.5 . 10'' 105000 1990 5.6 . 10" 
im Juni 39200 2.4 1016 145700 1990 8.8 . 10'' 
im Juli 88100 5.0 1016 179000 1990 1.0 . 10i7 
Diese Beobachtungen decken sich teilweise mit den Ergebnissen von Proshutinsky und 
Johnson (1997)) die Hinweise auf die Existenz von zwei dominierenden Mustern in der 
bodennahen atmosphÃ¤rische Zirkulation und Eisdrift der zentralen Arktis finden. Dabei 
treten antizyklonale Muster der Zirkulation (ACCR) in den ZeitrÃ¤ume 1972 bis 1979 
und 1984 bis 1988 auf. Die Jahre von 1989 bis 1997 sind dagegen durch ein zyklonales 
Muster der Zirkulation (CCR) gekennzeichnet. Polyakov et al. (1999) kÃ¶nne anhand von 
Beobachtungsdaten und Modellergebnissen zeigen, daÂ im Vergleich mit CCR-Jahren im 
ACCR-Zeitraum der Luftdruck im Arktischen Ozean hÃ¶he ist, die Windgeschwindigkeit 
niedriger und die Winter kÃ¤lter In CCR-Jahren tritt eine Zunahme des Niederschla- 
ges und der ZyklonenaktivitÃ¤ Ã¼be dem Arktischen Ozean auf. Starke Divergenzen im 
Windfeld fÃ¼hre zur Bildung von Rinnen und groÂ§e eisfreien Gebieten. Im Laufe der 
CCR-Jahre nimmt die mittlere Eiskonzentration und Eisdicke im Arktischen Ozean ab. 
Inwieweit diese Ergebnisse aus dem zentralen Arktischen Ozean auf die Resultate der 
Festeisdickensimulation entlang der sibirischen KÃ¼st Ã¼bertrage werden kÃ¶nnen mÃ¼sse 
weitere Untersuchungen zeigen. 
Neben dem Schmelzen trÃ¤g die mechanische Einwirkung der Wellen zum Aufbrechen der 
Festeisdecke bei. Die HÃ¶h der Wellen und ihr Einflufi auf das Festeis ist abhÃ¤ngi von 
der GrÃ¶fi der Polynja, Ã¼be die der Wind streichen kann, sowie von der Geschwindig- 
keit, der Dauer und der Richtung des Windes. Dadurch kann es an der seewÃ¤rtige Seite 
des Festeises immer wieder zum Abbruch grÃ¶fiere Schollen kommen. In Zusammenhang 
mit einem stark divergenten Windfeld kÃ¶nne dabei groÂ§ Teile der Festeisdecke aufbre- 
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chen. Beispielsweise brach am 11. Juni 1989 in der Ostsibirischen See (72.6ON, 158.0Â°E 
eine annÃ¤hern 950 km2 groÂ§ Scholle aus dem Festeis (Abb. 6.6). Am 13. Juni lÃ¶st sich 
dann eine Ca. 19 000 km2 groÂ§ EisflÃ¤che Etwa 2 Wochen spÃ¤te betrug die abgebrochene 
FesteisflÃ¤ch in etwa 115 000 km2 
NOAA-1 I ,  AVHRR Kanal l 
ID: 111 1.89162.0108 
11. Juni 1989, Ostsibirische See 
NOAA-11, AVHRR Kanal l 
ID: nl 1.89164.0048 
13. Juni 1989, Ostsibirische See 
NOAA- 1 1, AVHRR Kanal l 
ID: 111 l.89174.0108 
23. Juni 1989, Ostsibirische See 
NOAA-10, AVHRR Kanal l 
1D: nlO.89181.2113 
30. Juni 1989, Ostsibirische See 
. --  - I U- 
-- 
Abbildung 6.6: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) der Ostsibirischen See. Die Aufnahmen zeigen die Ã–stlich Neusibirische Polynja 
und den Eisaufbruch (schwarzer Pfeil) entlang der Festeiskante an ausgewÃ¤hlte Tagen im 
Jahr 1989 (11. Juni 1989 bis 30. Juni 1989). Bildausschnitte: 850km X 675km. Datenquelle: 
NOAA-SAA. 
Eine Besonderheit stellt die Festeisbedeckung vor dem nÃ¶rdliche Lenadelta (Tumatskaya- 
Kanal) dar. Das Auftreten und die Ausdehnung der regelmÃ¤Â§ wiederkehrenden Polynjen 
in der zentralen Laptewsee (Anabar-Lena-Polynja, Westliche Neusibirische Polynja) be- 
einfluÂ§ die Festeisbedeckung vor dem nÃ¶rdliche Lenadelta signifikant. Bereits im April 
kann der Festeisaufbruch in diesem Bereich einsetzen, auch dann, wenn die Schmelzhoch- 
Wasser der Lena die Laptewsee noch nicht erreicht haben. FÃ¼ dieses Mundungsgebiet 
versagt die Modellierung der Festeisdicken mit dem thermodynamischen Meereismodell. 
Abbildung 6.7 zeigt die Entwicklung der Polynjen in der zentralen Laptewsee zwischen 
dem 26. Mai und dem 3. Juli 1988. 
6.2 EinfluÂ von MÃ¼ndungsformen Polynjen und Tiefdruckgebieten aufden FesteisrÃ¼ckgan 
Gesamtrneereiskonzentration 1%1 
Abbildung 6.7: RÃ¤umlich Verteilung der Gesamtmeereiskonzentration in der ostsibi- 
rischen Arktis an ausgewÃ¤hlte Tagen im Jahr 1988. Die Abbildungen zeigen die Ausweitung 
der Anabar-Lena-Polynja und Westlichen Neusibirischen Polynja vor der MÃ¼ndun der Le- 
na (Tumatskaya-Kanal). Die Meereiskonzentrationen sind aus den SSM/I-Daten mit Hilfe 
des NASA-Team-Algorithmus abgeleitet. Die schwarzen Linien kennzeichnen die 20m- und 
200m-Isobathen. Datenquelle: NSIDC. 
Tiefdruckgebiete 
Die MeereisvariabilitÃ¤ im Arktischen Ozean und seinen Randmeeren wird neben den rein 
energetischen Prozessen hauptsÃ¤chlic durch dynamische Prozesse wie die windgetriebene 
Eisdrift (Proshutinsky und Johnson, 1997; Polyakov et al., 1999), teilweise aber auch durch 
die thermohalin angetriebenen ozeanischen StrÃ¶munge geprÃ¤gt Einen Zusammenhang 
zwischen atmosphÃ¤rische Zirkulationsanomalien in der zentralen Arktis und der sommer- 
lichen MeereisvariabilitÃ¤ in der sibirischen Arktis weisen Deser et al. (2000) und Polyakov 
und Johnson (2000) nach. 
In zahlreichen Arbeiten stellen u.a. Serreze et al. (1993a), Serreze (1995) sowie Key 
und Chan (1999) fest, daÂ im Sommer die ZyklonenhÃ¤ufigkei im nÃ¶rdliche Eurasi- 
en gegenÃ¼be dem Winter zunimmt. Tiefdruckgebiete ziehen zwischen der Laptew- und 
Tschuktschensee in den Arktischen Ozean. Die IntensitÃ¤ der Tiefdruckgebiete wÃ¤hren 
der 80er und 90er Jahre ist ca. 30% stÃ¤rke als im Zeitraum 1950 bis 1970 (Chang und 
Fu, 2002). WÃ¤hren das Meereis im Arktischen Ozean und den nÃ¶rdliche Teilen der 
Randmeere das ganze Jahr der Eisdrift unterliegt, wird das Festeis nur gegen Ende der 
Schmelzperiode, wenn das Eis eine kritische Dicke erreicht hat ,  von der atmosphÃ¤rische 
oder ozeanischen Zirkulation beeinflufit. 
Mit Hilfe eines automatisierten Verfahrens, welches auf einem Ansatz nach Serreze et al. 
(1993a) beruht, werden aus den auf Meeresniveau reduzierten Luftdruckfeldern der NCEP/ 
NCAR-Reanalysen Tiefdruckgebiete in der sibirischen Arktis erfafit sowie aus den Einze- 
lereignissen die Trajektorien der Zyklonen bestimmt. Aus dem so gewonnenen Datensatz 
wird fÃ¼ den Zeitraum 1979 bis 1999 eine Zyklonenstatistik abgeleitet und der Zusam- 
menhang zwischen der ZyklonenaktivitÃ¤ und dem Festeisaufbruch wÃ¤hren der letzten 
Phase der Ablationsperiode untersucht. 
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Um die Aussagekraft der Zyklonenstatistik zu erhÃ¶hen wird die Auswertung fÃ¼ ver- 
schiedene Regionen innerhalb der ostsibirischen Arktis durchgefÃ¼hrt In Tabelle 6.4 sind 
beispielhaft fÃ¼ die Laptewsee charakteristische Eigenschaften der Tiefdruckgebiete wie 
die absolute HÃ¤ufigkei individueller Tiefdrucksysteme, der  mittlere Kerndruck [hPa] so- 
wie die Zuggeschwindigkeit [m s l ]  der Systeme zusammengefal3t. Die HÃ¤ufigkeite und 
Mittelwerte beziehen sich auf den Monat Mai und einen Zeitraum von 21 Tagen vor dem 
Schmelzende des Festeises. Die Simulationen der Festeisdicken zeigen (Abb. 5.1 und 5.2), 
daÂ die fÃ¼ den Eisaufbruch kritische Dicke von 0.8m bis 1 . 0 m  etwa 3 Wochen vor dem 
vollstÃ¤ndige Abschmelzen des Festeises erreicht wird. 
Tabelle 6.4: Absolute HÃ¤ufigkei des Auftretens von Zyklonen, mittlerer Kerndruck [hPa] 
und mittlere Zuggeschwindigkeit [ m s l ]  der Tiefdrucksysteme in der Laptewsee. Das 
Schmelzende des kÃ¼stenferne Festeises vor der MÃ¼ndun der Lena (Trofimovskaya-Kanal) 
ist aus den SMMR- und SSM/I-Daten abgeleitet. Die HÃ¤ufigkeite und Mittelwerte sind 
fÃ¼ den Zeitraum von 21 Tagen vor dem Schmelzende des Festeises und fÃ¼ den Monat Juli 
angegeben. Die langjÃ¤hrige Mittelwerte ( 5 )  und Standardabweichungen (s) beziehen sich 
auf den Zeitraum 1979-1994 (a) und 1979-1999 (b). 
Jahr Schmelzende Absolute HÃ¤ufigkei Mittlerer Kerndruck Zuggeschwindigkeit 
[Kalendertag, Datum] [Zyklonen] [hpal [m s-'1 
Lena-Trofimovskaya 21 Tage Juli 21 Tage Juli 21 Tage Juli 
1979 218 m6.8.1 16 25 1002.7 1000.7 7.5 8.7 
6.2 EinfluÂ von Miindungsformen, Polynjen und Tiefdruckgebieten auf den FesteisrÃ¼ckgan 
Neben der PolynjaaktivitÃ¤ wirkt sich auch eine Zunahme der ZyklonenaktivitÃ¤ auf den 
Festeisaufbruch aus. Die Sommermonate der 90er Jahre sind - ausgenommen von 1991 
und 1996 - durch eine Zunahme der Anzahl von Tiefdruckgebieten und eine Abnahme des 
mittleren Kerndruckes der Tiefdrucksysteme gekennzeichnet. In den 80er Jahren treten 
im Juli im Mittel 21 Tiefdrucksysteme in der Laptewsee auf, in den 90er Jahren dagegen 
im Mittel 26 Zyklonen. Ein Trend in den Zuggeschwindigkeiten der Zyklonen ist im Zeit- 
raum 1979 bis 1999 nicht zu erkennen. 
Die herangezogenen Kriterien zur Beschreibung der ZyklonenaktivitÃ¤ machen deutlich, 
daÂ vor allem in Jahren mit einem hÃ¤ufige Auftreten von intensiven Zyklonen wÃ¤.hren 
der Ablationsperiode das Festeis frÃ¼he als im langjÃ¤hrige Mittel aufbricht. In diesen Jah- 
ren liegt das in Satellitendaten beobachtete Schmelzende des Festeises - hier am Beispiel 
der Lena (Trofimovska.ya-Kanal) - vor dem mit dem thermodynamischen Meereismodell 
simulierten Schmelzende (Kapitel 5.2). In Ã¤hnliche Weise wie die Zyklonen der Polarfront 
bzw. Arktisfront (Serreze et al., 2001) spielen kleinskalige Zyklonen, die polwÃ¤rt der Po- 
larfront auftreten, eine erhebliche Rolle fÃ¼ den Aufbruch des Festeises auf den sibirischen 
Schelfen. Die polaren Mesozyklonen (,,Polar Lows") sind z .T.  mit extremen Wetterbedin- 
gungen verbunden (Businger und Reed, 1989; Nordeng und Rasmussen, 1992). So kÃ¶nne 
in ihrem Wirkungsbereich Windgeschwindigkeiten von 20 m s 1  bis 30 m s 1  oder teilweise 
auch darÃ¼be auftreten. 
Infolge der geringen Stationsdichte in der sibirischen Arktis kÃ¶nne diese kleinskaligen 
(100 km bis 1000 km) und kurzlebigen (12 Stunden bis 2 Tage), dafÃ¼ aber sehr stark 
ausgeprÃ¤gte Zyklonen von Beobachtungen an SYNOP-Stationen hÃ¤ufi nicht registriert 
werden. Daher sind sie 'uch nicht in synoptischen Analysen oder in den globalen Reanaly- 
sen enthalten. Eine genaue Erfassung und Analyse dieser Tiefdrucksysteme ist erst durch 
die VerfÃ¼gbarkei von Beobachtungen polarumlaufender Satelliten mÃ¶glich In den letzten 
Jahren werden mesoskalige numerische Klimamodelle eingesetzt, um die kleinrÃ¤umige 
,,Polar Lows" in der Simulation erfolgreich zu reproduzieren (u.a. KÃ¶pken 1998). Auf- 
grund der Maschenweite der in dieser Arbeit verwendeten Luftdruckfelder des ECMWF 
(Kapitel 2.1) kÃ¶nne kleine polare Mesozyklonen mit ihrer geringen rÃ¤umliche Ausdeh- 
nung im Zyklonen-Auswertungsprogramm nicht erfaÂ§ werden. 
Abbildung 6.8 zeigt zwei Aufnahmen von polaren mesoskaligen Zyklonen in der Laptewsee, 
die aus NOAA-AVHRR-Szenen stammen. Der Wirbel nÃ¶rdlic des Yanadeltas bildete sich 
am 28. Mai 1989 in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee (Abb. 6.8, links). Die horizontale Ausdeh- 
nung dieses Tiefdrucksystems erstreckte sich Ã¼be ca. 100 km. Solche relativ kleinrÃ¤umi 
auftretenden Zyklonen werden von dem oben beschriebenen Auswertungsprogramm nicht 
erfaÂ§t Am 30. Juni 1995 trat  Ã¼be dem Gebiet der zentralen Laptewsee eine polare Meso- 
zyklone mit einem Durchmesser von ungefÃ¤h 800 km auf (Abb. 6.8, rechts). Das Zentrum 
des Tiefdruckwirbels verlagerte sich dabei innerhalb von weniger als 2 Tagen von der 
westlichen Laptewsee entlang der Anabar-Lena-Polynja und Westlichen Neusibirischen 
Polynja in Richtung der Neusibirischen Inseln. 
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Abbildung 6.8: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) der Laptewsee. Die Aufnahmen zeigen polare mesoskalige Zyklonen Ã¼be der 
sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee nÃ¶rdlic des Yanadeltas am 28. Mai 1989 (links) und der zentralen 
Laptewsee nÃ¶rdlic des Lenadeltas am 30. Juni 1995 (rechts). Bildausschnitte: 200 km X 
160 km, 1180 km X 860 km. Datenquelle: NOAA-SAA. 
Neben dem polwÃ¤rtige Transport von WÃ¤rm und Feuchtigkeit beeinflussen Zyklonen in 
der Laptewsee und der Ostsibirischen See den Import von Meereis aus dem Arktischen 
Ozean und den angrenzenden Schelfmeeren sowie den Export dorthin. 
Eine Besonderheit stellt das Festeis in der sibirischen Arktis dar.  Im Winter und FrÃ¼hsom 
mer unterliegt das Festeis gewÃ¶hnlic nicht der durch das bodennahe Windfeld bedingten 
Eisdrift. Zubov (1963) beschreibt Falle in der sibirischen Arktis, in denen Tiefdruckge- 
biete mit sehr hohen Windgeschwindigkeiten (> 25 m s l )  auch in den Wintermonaten 
Festeisdecken von geringer MÃ¤chtigkei aufbrechen kÃ¶nnen 
Erst in der letzten Phase der Schmelzperiode kann wahrend Perioden mit anhaltender 
zyklonaler Zirkulation die bereits dÃ¼nn Festeisdecke (ca. < 0.8 m)  aufbrechen. Dabei 
fÃ¼hrt die Windschubspannung zu internen Spannungen im Eis und gegebenenfalls zum 
Aufbruch der Eisdecke entlang von SchwÃ¤chelinien Der Aufbruch wird durch die Mi- 
krostruktur des Festeises begÃ¼nstigt da  durch die ErwÃ¤rmun des Eises die PorositÃ¤ 
erhÃ¶h und die Festigkeit erniedrigt ist. Im litoralen Bereich kommt es neben dem Wind- 
feld durch Gezeitenschwankungen mit WasserstandsÃ¤nderunge zwischen 0.2 m bis 0.5 m 
(Pavlov et al., 1994) zum Auseinanderbrechen der Festeisdecke. An der seewÃ¤rt gelegenen 
Festeiskante verursachen in erster Linie Wellen eine mechanische ZerstÃ¶run der Eisdecke 
(Zubov, 1963). Nach dem Aufbruch der Festeisdecke Ã¼be ozeanische StrÃ¶munge oder 
das bodennahe Windfeld - neben der Reibungskraft auf die SchollenoberflÃ¤che - eine 
Druckkraft auf die SchollenseitenflÃ¤che aus. Ã„nderunge im Bewegungsfeld der Festeis- 
schollen fÃ¼hre damit zu einer Ab- oder Zunahme der Festeisbedeckung in dem Schelfmeer. 
Laterales Schmelzen und mechanische Deformation der Schollen durch Wellen fÃ¼hre zu 
einer weiteren Verringerung der Eisbedeckung. 
6.3 Ungenaizigkei ten der Eingabeparameter 
Die beiden NOAA-AVHRR-Szenen in Abbildung 6.9 zeigen beispielhaft den Aufbruch der 
Festeisdecke in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee. Das Auseinanderbrechen in kleine Schollen 
vollzog sich innerhalb von nur 4 Tagen. 
NOAA-14, AVHRR Kanal 1 
ID: nl4.99181.0439 
30. Juni 1999, SE-Laptewsee 
Abbildung 6.9: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 0.68 
pm) der Laptewsee. Die Aufnahmen zeigen den Festeisaufbruch in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptew- 
see Ende Juni 1999 (26. Juni, links und 30. Juni, rechts). Bildausschnitt: 540km X 430km. 
Datenquelle: NOAA-SAA. 
WÃ¤hren das Schmelzen des kÃ¼stennahe Ã¼berflutete Festeises sehr gut simuliert werden 
kann (Kapitel 5), ist das rein t,hermodynamisch angelegte Meereismodell nicht in allen Jah- 
ren des Untersuchungszeitraumes in der Lage, den Zeitpunkt des vollstÃ¤ndige Schmelzens 
von Festeis in den weiter von der KÃ¼st entfernt liegenden Regionen exakt zu erfassen. 
Das thermodynamische Festeismodell unterschÃ¤tz in den Jahren mit erhÃ¶hte frÃ¼hsom 
merlicher Zyk l~nenak t iv i t~ t  das Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises. Die Prognosen der 
Eisdicken fÃ¼ die Schelfgebiete in unmittelbarer N&he der deltafÃ¶rmige FluÂ§mÃ¼ndung 
gebiete liegen dagegen in realistischen Wertebereichen. Die aus den Modellsimulationen 
gewonnenen Erkenntnisse bekrÃ¤ftige die Forderung, den Zusammenhang zwischen Zyklo- 
nenaktivitÃ¤ und Meereisanomalien nÃ¤he zu untersuchen. Im Vordergrund sollte hierbei 
die Untersuchung des Ausmafies des sommerlichen Meereisriickgangs in Jahren mit hoher 
Zyklonenaktivitat stehen. Um die komplexe AbhÃ¤ngigkei der Ã„nderunge der Eiskonzen- 
tration von synoptischen Mustern zu verstehen, sind Studien mit gekoppelten regionalen 
AtmosphÃ¤re-Meereis-Ozean-Modelle im mesoskaligen Bereich (25 km bis 50 km) notwen- 
dig (Goergen et  al., 2001). 
6.3 Ungenauigkeiten der Eingabeparameter 
In der Modellierung der Strahlungs- und WÃ¤,rmestrÃ¶ existieren Unsicherheiten, die 
Auswirkungen auf die Simulation der Festeisdicken haben. Im Vordergrund stehen dabei 
Ungenauigkeiten in der Datengrundlage und Unsicherheiten infolge mangelnder Kenntnis 
der kleinrÃ¤umige InhomogenitÃ¤ten beispielsweise in der rÃ¤umliche Festeisdicken- oder 
6 Diskussion der Modeller&nissc 
SchneehÃ¶henverteilung Unterschiede des Anfangszustandes sind im geringen MaÂ§ sen- 
sitiv gegenÃ¼be den Modellergebnissen. Zu den unsicheren Eingabeparametern zÃ¤hle in 
erster Linie die vom thermodynamischen Modell geforderten 
Anfangswerte der Festeisdicke und der SchneehÃ¶h sowie 
der zeitliche Verlauf der Wassertemperatur der sibirischen FlÃ¼sse 
So fuhren Ungenauigkeiten von zt10 % bei den in den Untersuchungsgebieten verwendeten 
mittleren Festeisdicken und SchneehÃ¶he zu Abweichungen von weniger als 6 Tagen in der 
Berechnung des Schrnelzendes von Festeis (Tabelle 6.5). In den kÃ¼stennahe Festeisgebiet- 
en ist der Einflui3 der Ungenauigkeiten auf die Berechnung des Endes der Schmelzperiode 
nur gering. 
Tabelle 6.5: Abweichungen zwischen dem berechneten und beobacl~tet~en Schmelzende von 
Festeis [in Tagen] bei ungenauen Anfangswerten der Festeisdicke und Schneehohe. Darge- 
stellt sind die Originalwerte und die Abweichungen des Schmelzendes von kiistennahem und 
-fernem Festeis im Miindungsgebiet der Lena (Trofiinovskaya-Kanal), die sich bei Ungenau- 
igkeiten von & 10% der Anfangseisdicke und -schneehÃ¶h ergeben. 
Jahr Originalwerte Abweichung [Tage] 
Eisdicke SchneehÃ¶h Schmelzende Eisdicke SchneehÃ¶h 
M [ml [Kalendertag] +10% -10% +10% -10% 
Kustennahes 
Festeis 2.20 0.27 177 +1 - 2 0 0 
Kustenfernes 
Festeis 1.81 0.27 216 +6 -5 +2 -1 
Weiterhin ergeben sich Unsicherheiten im Modell durch unberÃ¼cksichtigt Prozesse wie 
die Bildung von Eiskristallen (,,frazil ice") an den Ã¤uÃŸer Bereichen der Abfluflfahne. 
Zu Beginn des SÃ¼ÃŸwassereintrag (Ende Mai) und auch wÃ¤hren des AbfluÃŸmaximum 
(Anfang bis Mitte Juni) breitet sich unterhalb der Festeisdecke die am Gefrierpunkt be- 
findliche Fluflwasserabfluflfahne iiber dem kÃ¤ltere und salzhaltigeren Meerwasser aus 
(s. Abb. 4.1). Nach Golovin e t  al. (1999) kÃ¶nne an der Kontaktzone zwischen dem SÃ¼i3 
und Meerwasser aus unterkÃ¼hlte Wasser Eiskristalle entstehen, die sich dann von unten 
an das bestehende Festeis anlagern. Als Kristallisationskeime treten hÃ¤ufi sich in Sus- 
pension befindliche Sedimente auf. SchÃ¤tzunge Ã¼be die HÃ¶h der Eisentstehungsraten 
variieren betrÃ¤chtlic und erlauben daher noch keine quantitativen Angaben Ã¼be die Be- 
deutung dieses Prozesses fÃ¼ das Schmelzen des Festeises im Friihsommer (Golovin et al., 
1999). 
Die QualitÃ¤ der verwendeten Antriebsfelder ist in Kapitel 4.2.2 diskutiert. Zur Verrin- 
gerung der Vorhersageunsicherheit sollten in Zukunft die zur Zeit kritischen Modellpara- 
meter verbessert bzw. aktualisiert und noch nicht berÃ¼cksichtigt Prozesse implementiert 
werden. 
6.4 Schmelzsignal in passiven Mikrowellen daten 
6.4 Schmelzsignal in passiven Mikrowellendaten 
Die Zeitreihen der aus den passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Meereiskonzentrationen 
zeigen Ende Mai bzw. Anfang Juni ein scheinbares Schmelzsignal, (Kapitel 3.1.1) welches 
hypothetisch auf die Hochwasser der sibirischen FlÃ¼ss zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein kÃ¶nnt (vgl. 
Abb. 5.5, unten). Dies ist insbesondere fÃ¼ die Validierung der Modellergebnisse mi t  den 
Satellitendaten als besonders kritisch anzusehen. 
Auf Satellitenbildaufnahmen im sichtbaren Spektralbereich (2.B. Abb. 5.3 und 5.4) er- 
kennt man deutlich, daÂ der eigentliche Ãœberflutungsbereic auf dem Festeis nur bis 
maximal 25 km von der KÃ¼st entfernt reicht. Das Schmelzsignal mÃ¼Â§ daher vor den 
Fluf3mÃ¼ndunge besonders stark auftreten. Das scheinbare Signal ist aber in fast allen Tei- 
len der sibirischen Arktis gleichermaflen vorhanden. Zudem tri t t  das Signal auch an fluÂ§ 
freien KÃ¼stenabschnitte auf. Dieser erste scheinbare RÃ¼ckgan der Meereiskonzentration 
kann daher nicht durch das FluBwasser verursacht sein und muÂ aus diesem Grund bei 
der Validierung der Simulationsergebnisse berÃ¼cksichtig werden. 
Der scheinbare RÃ¼ckgan in den passiven Mikrowellendaten wird durch die Bildung von 
OberflÃ¤chenwasse und SchmelztÃ¼mpel auf dem Festeis und durch das Ansteigen des 
FlÃ¼ssigwassergehalte innerhalb der dem Meereis auflagernden Schneedecke verursacht 
(Bareiss et al., 1999). Dadurch kommt es zu einer drastischen Verringerung des Emissi- 
onsvermÃ¶gen und somit zu einer fÃ¤lschlicherweis zu niedrig berechneten Festeiskonzen- 
tration (Comiso und Kwok, 1996). An der Schnee/Meeieis-GrenzflÃ¤ch bildet sich durch 
erneutes Gefrieren des hindurchsickernden Schmelzwassers eine dÃ¼nn Eiskruste (,,super- 
imposed ice"), welche wiederum eine Zunahme der emittierten Strahlung im Mikrowel- 
lenbereich verursacht (Gogineni et al., 1992; Haas et al., 2002b). In1 weiteren Verlauf der 
Ablationsphase flieÂ§ ein Grofiteil des Schmelzwassers durch Risse und LÃ¶che ab. 
In detaillierten Studien zeigen u.a. Anderson (1987), Serreze et al. (1993b) und Smith 
(1998) die MÃ¶glichkei auf, mit passiven Mikrowellensensoren den Beginn der frÃ¼hsom 
merlichen Schneeschmelze auf dem arktischen Meereis zu erfassen. Zur Untersuchung von 
Fragen einer mÃ¶gliche KlimaÃ¤nderun entwickelten Anderson und Drobot (2001) mit 
Hilfe des Advanced Horizontal Range Algorithm (AHRA) aus den Strahlungstempera- 
turen passiver Mikrowellenradiometer einen Schneedatensatz fÃ¼ den Zeitraum 1979 bis 
1998. Dieser eignet sich fÃ¼ die Untersuchung der rÃ¤umliche und zeitlichen VariabilitÃ¤ 
des Beginns der Schneeschmelze Ã¼be arktischem Meereis. 
Die rÃ¤umlich Auswertung der Satellitendaten im passiven Mikrowellenbercich liefert 
einen weiteren Beleg dafÃ¼r daÂ das erste Schmelzsignal ein Artefakt ist. Das in den 
Mikrowellendaten auftretende Schmelzsignal ist anhand von Tageskarten der Gesamt- 
meereiskonzentration exemplarisch fÃ¼ das Jahr 1993 in Abbildung 6.10 dargestellt. In 
der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee verringert sich die Meereiskonzentration bis zum 19. Juni 
scheinbar auf ca. 20 %. Bereits 10 Tage spÃ¤te nimmt die Gesamtmeereiskonzentration in 
allen Regionen wieder zu (ca. 80%). In den darauffolgenden Wochen schmilzt das Festeis 
in der sÃ¼dÃ¶stlich Laptewsee vollstÃ¤ndi ab. 
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Wolkenfreie NOAA-AVHRR-Szenen im sichtbaren Aufnahmekanal dokumentieren fÃ¼ den 
gesamten Juni jedoch, daÂ die Gebiete entlang der sibirischen KÃ¼st noch vollstÃ¤ndi mit 
Festeis bedeckt sind. Ausgehend von einer detaillierten Analyse hat  sich gezeigt, daÂ 
die aus den passiven Mikrowellendaten abgeleiteten Meereiskonzentration wÃ¤hren der 
Schneeschmelze nicht fÃ¼ eine Validierung des kÃ¼stennahe FesteisrÃ¼ckgange geeignet 
ist, d a  das verfÃ¤lscht Signal die tatsÃ¤chliche SchmelzvorgÃ¤ng des Festeises maskiert. 
Dagegen ist der aus den SMMR- und SSM/I-Daten abgeleitete Beginn der Schneeschmelze 
von entscheidender Bedeutung fÃ¼ die Parametrisierung der OberflÃ¤chenalbed von Schnee 
Meereis (Kapitel 4.2.3). und 
L~ap tew-  / Ostsibirische See 1 \ ' 1 6 w  
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Abbildung 6.10: RÃ¤umlich Verteilung der Gesamtmeereiskonzentration in der ostsibi- 
rischen Arktis an ausgewÃ¤hlte Tagen im Jahr 1993. Dargestellt ist die durch die Schnee- 
schmelze auf dem Meereis verursachte Abnahme der Meereiskonzentration in der sÃ¼dÃ¶s 
lichen Laptewsee. Die Meereiskonzentrationen sind aus den SSM/I-Daten mit Hilfe des 
NASA-Team-Algorithmus abgeleitet. Die schwarzen Linien kennzeichnen die 20m- und 
200m-Isobathen. Datenquelle: NSIDC. 
6.5 Zusammenfassung 
Der frÃ¼hsommerlich Flufiwassereintrag in die ostsibirischen Randmeere hat eine grofie 
Bedeutung fÃ¼ den FesteisrÃ¼ckgang FÃ¼ das Schmelzen des kÃ¼stennahe Festeises stam- 
men in der ostsibirischen Arktis im Mittel 53 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und 47 % 
aus dem Flufiwasser. FÃ¼ das Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises in der ostsibirischen 
Arktis stammen dagegen rund 90 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und nur 10 % der 
Energie aus dem Flufiwasser. Die wesentlichen Probleme in der Simulation der zeitlichen 
Entwicklung der Festeisdicken ergeben sich bei speziellen MÃ¼ndungsforme (Ã„stuare so- 
wie in Jahren mit verstÃ¤rkte Polynja- und ZyklonenaktivitÃ¤t Ungenauigkeiten in der 
Bestimmung der Anfangswerte (Festeisdicke, SchneehÃ¶he fÃ¼hre zu geringen Abweichun- 
gen in der Berechnung des Schmelzendes von Festeis. 
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7 Auswirkungen verÃ¤nderte AbfluBregime auf den 
simulierten EisrÃ¼ckgan 
Sowohl langjÃ¤hrig ÃŸeobachtungsdate als auch Szenarien globaler Klima- und Abflufi- 
modelle zeigen bzw. prognostizieren eine Zunahme der winterlichen Temperaturen in den 
hohen Breiten und eine daraus resultierende Zunahme der Abfluflmenge sowie ein frÃ¼her 
es Auftreten der Schmelzhochwasser, Mit Hilfe des thermodynamischen Festeismodells 
kÃ¶nne nun die Folgen fÃ¼ das Festeis genauer untersucht und die EinfluÂ§grÃ¶Â quan- 
tifiziert werden. Die realistischen Ergebnisse des Modells bei der Berechnung der Fest- 
eisdicken in den ostsibirischen MÃ¼ndungsgebiete erlauben die Modellierung extremer 
Abflufiszenarien. 
7.1 Folgen einer KlimaÃ¤nderun fÃ¼ das AbfluÃŸregim sibirischer 
FlÃ¼ss 
Die bisherige Analyse langer Zeitreilien der AbflÃ¼ss ergab, daÂ die meisten Pegel im 
nÃ¶rdliche Sibirien keine statistisch signifikanten Trends aufweisen. Shiklomanov und Shi- 
klomanov (1999) zeigen am Beispiel des Yenisey, daÂ eine seit 1975 gemessene Zunahme 
der einzugsgebietsweiten winterlichen Lufttemperatur um 2.5 OC und eine Zunahme des 
Niederschlages nur zu geringen VerÃ¤nderunge im Jahresabflufl ( h 5  %) gefiihrt haben. 
Die VerÃ¤nderunge liegen innerhalb der Schwankungsbreite der natÃ¼rliche Klimavaria- 
bilitÃ¤t Lammers et al. (2001) beobachten jedoch eine starke Zunahme des Jahresabflusses 
in weiten Teilen Sibiriens wÃ¤hren der 80er Jahre des 20. Jahrhunderts. Die frÃ¼hsommer 
liehe Schneesclinielze verlagerte sich in diesem Zeitraum in die Wintermonate. Basierend 
auf der Trendanalyse verschiedener FluÂ§eisgrÃ–Â von 1917 bis 1994 folgert Smith (2000), 
daÂ der Schmelzbeginn des FluÂ§eise heute etwa 1 bis 3 Wochen frÃ¼he auftritt. Die- 
se Ergebnisse decken sich mit der seit 1980 beobacht,eten Anderung der atmosphÃ¤rische 
Zirkulation, der Zunahme der Oberflachentemperatur und bodennahen Lufttemperaturen 
sowie dem RÃ¼ckgan der Schneebedeckung in den hohen Breiten wiihrend des FrÃ¼hjahr 
(Rigor et al., 2000; Serreze und Hurst, 2000; Brown, 2000). 
In der ostsibirischen Arktis weisen die auf den Mit,telungszeitraum 1979 bis 1994 bezo- 
genen Anomalien der Monatsmittel der mittleren tÃ¤gliche Abfliisse an den FlÃ¼sse wie 
Anabar, Olenek, Yana und Indigirka einen statistisch signifikanten positiven Trend auf 
(vgl. Kapitel 3.2.2). 
7.1 Foigen einer KlimaÃ¤nderun fÃ¼ das Abfluflregime sibirischer FlÃ¼ss 
Im Zusammenhang mit der Frage nach einer Ã„nderun des Klimas ist es zweckmÃ¤Â§i 
Abfluheitreihen daraufhin zu prÃ¼fen ob im Lauf der letzten Jahrzehnte systematische 
Verschiebungen hin zu hÃ¶here AbflÃ¼sse stattgefunden haben oder noch stattfinden. 
Dazu werden mÃ¶glichs lange Datenreihen des GRDC verwendet. ErgÃ¤nz werden die 
GRDC-Daten durch unverÃ¶ffentlicht Abfluowerte des russischen Staatlichen Hydrolo- 
gischen Dienstes, welche fÃ¼ einzelne ostsibirische FlÃ¼ss aus dem Zeitraum 1994 bis 1997 
vorliegen. FÃ¼ die Trendanalyse wurde der Signifikanztest nach Mann und Kendall ver- 
wendet (s. Kapitel 3.2.2). 
Die geringen Zunahmen der JahresabfluÂ§summe [km3] der sibirischen FlÃ¼ss in den letz- 
ten 60 Jahren sind statistisch nicht signifikant. Beispielsweise betrÃ¤g im Zeitraum 1935 
bis 1997 die Signifikanz des positiven Trends der Jahressummen des Abflusses an der Lena 
80 % (Abb. 7.1). 
1935 bis 1997 
Zeit [Jahre] 
Abbildung 7.1: Zeitliche Ã„nderun der Anomalien der Jahressummen des mittleren tÃ¤g 
lichen Abflusses [km3] der Lena am Pegel Kyusyur im Zeitraum 1935 bis 1997. Darge- 
stellt sind die auf den Mittelungszeitraum (1935 bis 1997) bezogenen Abweichungen der 
Jahressummen des Abflusses vom langjÃ¤hrige Mittelwert, die 10-jÃ¤hrig tiefpafigefilterte 
(Gauflfilter) Zeitreihe, der lineare Trend und das 95 %-Prognoseintervall. Mann-Kendall- 
Trendtestwert (M/K = 1.29). Datenquelle: GRDC, SHI. 
In den einzelnen Monaten weisen die mittleren monatlichen AbflÃ¼ss unterschiedlich starke 
nicht signifikante Trends auf. In Abbildung 7.2 sind die Zeitreihen der mittleren monat- 
lichen AbflÃ¼ss der Lena sowie deren lineare Trends in den Monaten Mai bis September 
dargestellt. Die Abflufizeitreihen der Lena zeigen in allen Monaten einen positiven Trend. 
Am stÃ¤rkste ist die Zunahme des Abfluhertes im Mai. An der Indigirka verhÃ¤l sich die 
zeitliche Entwicklung des Abflusses in den Monaten Mai bis Juli gegenlÃ¤ufig obwohl die 
Jahresmittelwerte des Abflusses einen positiven Trend aufweisen (Anhang B.6). 
Betrachtet man die Zeitreihen der Monatsabfliisse fÃ¼ den in dieser Arbeit verwendeten 
Bezugszeitraum (1979 bis 1994), so sind die Trends in den einzelnen Monaten deutlich 
stÃ¤rke ausgeprÃ¤gt Die ostsibirischen FlÃ¼ss sind seit Beginn der 80er Jahre durch zy- 
klische Variationen und eine hohe interannuale VariabilitÃ¤ der JahresabfluGsummen ge- 
kennzeichnet. 
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Beispielsweise liegt der mittlere Jahresabflufi der Lena a m  Pegel Kyusyur im Zeitraum 
1935 bis 1997 bei 524 km3 (0.017 Sv). Das absolute Minimum im Jahresabflufl wurde 1986 
mit 393 km3 erreicht, das absolute Maximum 1989 mit 713 km3 (0.023 Sv). 
Abbildung 7.2: Zeitliche Ã„nderun des mittleren monatlichen Abflusses [los m3 s l ]  der 
Lena an1 Pegel Kyusyur im Zeitraum 1936 bis 1997. Dargestellt sind die mittleren AbflÃ¼ss 
in den Monaten Mai, Juni, Juli und August sowie die linearen Trends (X sind die Anzahl 
der Jahre seit 1936). Datenquelle: GRDC, SHI. 
. 
* *  *.*- .* . 
* * *  . '* . * * *  










* * *  * .  4 
c-2 * *  ^__ ' * * *  .** *- 
.* * *  
40:%77** *.=* Â ¥  -77 -...V C . * * * -  * *  . Â 
2 20: . 
r 0 G~LLLLLLLL-L.' 8 : I 8 1 I ILJJ.L-LLLLLL-I.J-~LLLLLLU . l & L u L d  
120 ^ -[-~Ã‘,T{"^-~Ã‘!- , , , , , , , r , , , 8 , , , , , , - J - ~ T T T T T ~ T T T ~  
Y = 26.5539 + 0.0192693 * X  




* *  . * _ s  
. . . ...*L L.-- 
< 2 0 p  * *:* .- ' * * * *  *. . ' Â  
o ^ u ~ L J A L L ~ t ~ ~ ~ ~ t ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ t t : ~ i ~ ~ ~ ~ i ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ t ! * ~ ~ ~ ~ ~  
1935 1940 1945 1950 1955 1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000 
Zeit [Jahre] 
7.1 Folgen einer KlimaÃ¤nderun fÃ¼ das Abflui3regime sibirischer FlÃ¼ss 
VerÃ¤nderunge des Abflugregimes sind an allen Pegeln Ostsibiriens in den Zeitreihen 
des mittleren tÃ¤gliche Abflusses augenscheinlich. Davon sind in erster Linie die cha- 
rakteristischen Kennwerte der durch die Schneeschmelze bedingten Hochwasserwelle im 
FrÃ¼hsomme (Juni) betroffen. Die maximalen AbflÃ¼ss treten frÃ¼he als gewÃ¶hnlic ein, 
da  in diesen Regionen die NiederschlÃ¤g im Mai hÃ¤ufige als Regen denn als Schnee fallen, 
wodurch die durch Schneeschmelze bedingten AbflÃ¼ss im FrÃ¼hsomme verringert werden 
und das Wasser schon im Mai in die FlÃ¼ss gelangt. Dadurch erreicht auch das Abflui3- 
maximum des Hochwassers die MÃ¼ndungsgebiet einige Tage frÃ¼her 
FÃ¼ das Einzugsgebiet des Yenisey erstellte Shiklomanov (1994) ein hydrologisches Mo- 
dell, mit dem bis zum Jahr 2050 mÃ¶glich Klimaeinwirkungen auf den Wasserhaushalt 
nachvollzogen und die Auswirkungen von KlimaÃ¤nderunge auf die AbflufivorgÃ¤ng quan- 
tifiziert werden kÃ¶nnen Die Ergebnisse zeigen, daÂ eine ErhÃ¶hun der Lufttemperatur im 
Einzugsgebiet des Yenisey zu einer Zunahme des winterlichen Abflusses und zu einer 
Verschiebung der durch die Schneeschmelze bedingten HÃ¶chstabflÃ¼s fÃ¼hrt Gleichzeitig 
verschiebt sich das Abfluflregime von einem nivalen zu einem pluvialen Typ, d.h.  die 
Abfluflganglinie flacht sich insbesondere im FrÃ¼hsomme ab (Abb. 7.3). 
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Abbildung 7.3: Beobachtete und simulierte JahresgÃ¤ng der monatlichen AbflÃ¼ss [mm] im 
nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Einzugsgebiet des Yenisey. Dargestellt sind die mittleren beobach- 
teten (Series I )  und simulierten (Series 2) MonatsabflÃ¼ss bei verschiedenen Klimaszenarien 
(ErwÃ¤rmun um 1 'C bis 2000 (Series 3), 2 'C bis 2020 (Series 4) und 3 OC bis 4 'C bis 2050 
(Series 5). aus: Shiklomanov und Shiklomanov (1999). 
Simulationsergebnisse globaler und regionaler Klimamodelle signalisieren fÃ¼ die nÃ¤chste 
Jahrzehnte in den Einzugsgebieten der hohen Breiten ebenfalls eine Zunahme winterlicher 
Lufttemperaturen, Niederschlage und AbflÃ¼ss (Miller und Russel, 1992; Shiklomanov, 
1994; Blarcum et a.l., 1995; Hagemann und DÃ¼menil 1998; Lewis, 2000). Desweiteren zei- 
gen die bisherigen Ergebnisse eine kÃ¼rzer Schneedeckendauer. Vom russischen Staatlichen 
Hydrologischen Dienst durchgefÃ¼hrt Szenario-Simulationen sagen bei einer ErhÃ¶hun der 
globalen Jahresmitteltemperatur in BodennÃ¤h um 1OC (2OC) eine Zunahme des jiihr- 
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liehen Abflusses um 5 % bis 10 % (10 % bis 20 %) in den Einzugsgebieten Sibiriens vorher 
(Shiklomanov und Shiklomanov, 1999). Miller und Russe1 (1992) prognostizieren bei einer 
Verdoppelung der atmosphÃ¤rische COz-Konzentration (2 X COz-Szenario) fÃ¼ verschiede- 
ne sibirische FlÃ¼ss (u.a. Lena, Kolyma) bis zum Jahr 2050 einen Zuwachs im Jahresabflufl 
von 10 % bis 45 %. Die FlÃ¼ss Sibiriens zeigen im Falle einer KlimaerwÃ¤rmun eine mar- 
kante AmplitudenverÃ¤nderun und Phasenverschiebung ihrer Jahresganglinie (Arora und 
Boer, 2001). 
Zahlreiche hydrologische Prozesse und GrÃ¶ÃŸ sind jedoch in globalen Klimamodellen in 
ihrer skaligen Wirkung nicht adÃ¤qua pararnetrisiert. Vor diesem Hintergrund sind die Er- 
gebnisse der Experimente globaler Modelle in quantitativer Hinsicht mit EinschrÃ¤nkunge 
zu interpretieren. Moderne Klimamodelle geben dafÃ¼ konsistente Bilder eines mÃ¶gliche 
zukiinftigeri Klimas und kÃ¶nne ProzeflveriÃ¤uf zeigen. die bei einer Klimaanderung wirk- 
sam werden. Die Modellszenarien sind daher vielmehr als qualitativer Hinweis oder Ten- 
denz zu verstehen. 
Mit Hilfe des Festeismodells werden in diesem Kapitel die Folgen verschiedener wissen- 
schaftlicher Hypothesen, wie z.B. das Zunehmen des Abflusses, das Ansteigen der FluÂ§ 
wassertemperatur oder ein frÃ¼here Einsetzen der Hochwasserwelle, fÃ¼ das Schmelzen 
des Festeises in der ostsibirischen Arktis Ã¼berprÃ¼f Dazu wird der AbfluÃ kontrolliert 
verÃ¤ndert In numerischen Experimenten wird dann der Einflufl des AbfluÂ§regirne - ge- 
nau gesagt der EinfluÃ der Phasenverschiebung und AmplitudenÃ¤nderun des mittleren 
Jahresgangs - auf das Schmelzen des Festeises quantitativ untersucht. Durch die .4nde- 
rung der Abflufiparameter wird ihre Bedeutung fÃ¼ die Simulation der zeitlichen Verlaufe 
der Fest,eisdicke bestimmt. 
7.2 Auswirkungen extremer AbfluÃŸereigniss 
In Experiment Rxl-A wird der AbfluÃ in den Monaten Januar bis Juni um jeweils 50% 
und 100% erhÃ¶ht Der Abflufl in den Sommermonaten bleibt dagegen unverÃ¤nder (Abb. 
7.4, links). A st,eht fÃ¼ die ErhÃ¶hun des Abflusses (in X). Zur DurchfÃ¼hrun von Ex- 
periment Rxl-A wird ausgehend vom Bez~gszeit~raum 1979 bis 1994 die Abfluflganglinie 
desjenigen Ja.hres mit der grÃ¶i3te AbfluÃŸmeng zwischen Januar und Juni verwendet. Die 
Lena weist 1989 die grÃ¶i3t Abflufimenge auf, die Yana 1990 und Indigirka sowie Kolyma 
1985. Die Experimente werden nicht mit den langjÃ¤hri gemittelten Antriebsdaten durch- 
gefÃ¼hrt damit die maximalen Auswirkungen des Abflusses auf das Festeis in Jahren mit 
extremer Witterung untersucht werden kÃ¶nnen 
Die durchgefÃ¼hrte Simulationen zeigen, daÂ eine ErhÃ¶hun der AbfluÃŸmeng keine be- 
sondere Bedeutung fÃ¼ das Schmelzen von Festeis hat. Dieses Ergebnis gilt ebenfalls fÃ¼ 
die MÃ¼ndungsgebiet von Yana, Indigirka und Kolyma. Selbst eine Verdoppelung des Ab- 
flusses im Winter und FrÃ¼hsomme fÃ¼hr zu keiner nennenswerten zeitlichen Verschiebung 
7.2 Auswirkungen extremer A bflu Bereignisse 
des Schmelzendes von Festeis, weder im kÃ¼stennahe noch im kÃ¼stenferne Fall. Der ge- 
ringe EinfluÂ des kontinentalen SÃ¼Â§wassereintrag auf die Schmelzkurven des Festeises 
ist darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ die AbfluÂ§wert ausschlieÂ§lic fÃ¼ die Berechnung der 
Schelfwassertemperatur nach der Durchmischung des FluÂ§wasser mit dem Meerwasser 
benÃ¶tig werden (Gleichungen 4.45 und 4.47). Die verhÃ¤ltnismÃ¤i3 geringfÃ¼gi verÃ¤nder 
ten Differenzen zwischen der Schelfwassertemperatur und der Temperatur an der Eisun- 
terseite haben keinen entscheidenden EinfluÂ auf die Berechnung des fluÃŸwasserbedingte 
WÃ¤rmeeintrages 
(Trofimovskaya-Kanal) 
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Abbildung 7.4: JahresgÃ¤ng des mittleren tÃ¤gliche Abflusses [m3 s l ]  am AbfluBpegel der 
Lena (Kyusyur) und zeitlicher Verlauf der simulierten Festeisdicken [m] im MÃ¼ndungsgebie 
der Lena (Trofimovskaya-Kanal). Dargestellt sind die mittleren beobachteten (Rxl-0) sowie 
die um jeweils 50% (Rxl-50) und 100% (Rxl.100) erhÃ¶hte tÃ¤gliche AbflÃ¼ss im Jahr 1989 
(links) sowie die simulierten Dicken des kÃ¼stennahe und kÃ¼stenferne Festeises (rechts). 
Experiment Rxl-A. 
Gravierender und vielleicht auch bedeutender als der Einflui3 auf die zeitliche Verschie- 
bung der Schmelzkurven ist, daÂ durch eine Zunahme der auf den Schelf eingetragenen 
Abfluflmenge sowohl das Festeis als auch das Treibeis erheblich beeinfluot wird. In An- 
lehnung an die Diskussion Ã¼be den EinfluÂ von SÃ¼fiwasse auf das Meereis in Kapitel 6.1 
sind vor allem vier wesentliche Gesichtspunkte besonders hervorzuheben. 
Erstens werden durch eine hÃ¶her Hochwasserwelle grofiere Teile des Festeises Ã¼berflutet 
Auf diesen FlÃ¤che verringert sich die Albedo des Meereises sehr stark und dadurch kann 
ein groÂ§e Teil der Globalstrahlung von der Ã¼berflutete EisoberflÃ¤ch absorbiert werden. 
Zweitens erstreckt sich bei einem erhÃ¶hte SÃ¼Â§wassereintr die Abfluafahne unter dem 
Festeis Ã¼be eine grÃ¶Â§e FlÃ¤ch auf dem Schelf. Dadurch kann auch Festeis geschmolzen 
werden, welches gewÃ¶hnlic nicht im Kontakt mit dem Flufiwasser steht. Drittens verur- 
sacht die groÂ§ Abfluomenge den Aufbau einer mÃ¤chtige SiiÂ§wasserdeckschicht wodurch 
im Herbst das Schelfwasser schneller gefrieren kann und im darauffolgenden Winter dicke- 
res Festeis entsteht. Viertens stabilisiert das zusÃ¤tzlic eingetragene kontinentale SÃ¼Â§wa 
ser die Deckschicht und Halokline im Arktischen Ozean (vgl. Kapitel 6.1). 
7.3 Auswirkungen erhÃ¶hte FluÃŸwassertemperature 
Das zweite numerische Experiment Rx2-T untersucht den Einflufi der Wassertempera- 
turen sibirischer FlÃ¼ss auf das Schmelzen des Festeises. Dazu wird die FluÃŸwassertempera 
tur  um jeweils 50% und 100% erhÃ¶ht T ist die ErhÃ¶hun der Wassertemperatur (in %). 
FÃ¼ dieses Experiment werden die Jahre mit den hÃ¶chste AbfluÃŸmenge bis Ende Juni 
gewÃ¤hl (Abb. 7.6). 
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Abbildung 7.5: JahresgÃ¤ng der mittleren tÃ¤gliche FluÂ§wassertemperatu [K] an der Lena 
(Kyusyur) und Kolyma (Kolymskaya) sowie der zeitliche Verlauf der simulierten Festeis- 
dicken [m] in den Mundungsgebieten von Lena und Kolyma (kÃ¼stennahe und -ferner Fall). 
Dargestellt sind die mittleren beobachteten (Rx2-0) sowie die um jeweils 50% (Rx2.50) und 
100% (Rx2-100) erhÃ¶hte Wassertemperaturen an der Lena im Jahr 1989 (oben links) und 
der Kolyma im Jahr 1985 (unten links) sowie die zeitlichen VerlÃ¤uf der simulierten Dicken 
des kÃ¼stennahe und kÃ¼stenferne Festeises (rechts). Experiment Rx2-T. 
Im kÃ¼stenferne Fall wird die FluÂ§wassertemperatu wie der AbfluÃ zunÃ¤chs zur Be- 
rechnung der Schelfwassertemperatur benÃ¶tigt Aus der Differenz zwischen der Schicht- 
mitteltemperatur des Schelfwassers und der Temperatur der Eisunterseite wird der flufi- 
wasserbedingte WÃ¤rmeeintra entsprechend Gleichung 4.45 berechnet. Zur Berechnung 
der Festeisdicke im kÃ¼stennahe Fall wird direkt aus der Differenz zwischen der Schicht- 
mitteltemperatur der Abfluflfahne und der Temperatur an  der Eisoberseite der Flufiwas- 
serwÃ¤rmestro berechnet (Gleichung 4.44). 
7.4 Auswirkungen zeitlicher VerÃ¤nderunge im AbQuÂ§regim 
An der Eisunterseite erfolgt die Berechnung des WÃ¤rmestrome durch das Flufiwasser mit 
verÃ¤nderte Schelfdimensionen nach Gleichung 4.45. 
VerÃ¤nderunge der thermischen Bedingungen durch das Flui3wasser sind mit VerÃ¤nde 
rungen des Schmelzens des Festeises, sowohl im kÃ¼stennahe als auch im kÃ¼stenferne 
Bereich der MÃ¼ndungsgebiete verbunden. 
Eine Verdoppelung der Wassertemperaturen fÃ¼hr in allen MÃ¼ndungsgebiete dazu, daÂ 
das kÃ¼stennah Festeis 3 bis 4 Tage frÃ¼he schmilzt. Das vom Flufiwasser unterstrÃ¶mt 
kÃ¼stenfern Festeis schmilzt bei einer Verdoppelung der Wassertemperaturen etwa 2 bis 3 
Tage frÃ¼her Da das kÃ¼stennah Festeis bis zum Kalendertag 180 vollstÃ¤ndi geschmolzen 
ist, haben die in absoluten Zahlen leicht erhÃ¶hte Wassertemperaturen im Juni nur einen 
geringen Einflufi auf das Schmelzen des Eises. 
Der hohe Anstieg der Wassertemperaturen im Juli macht sich beim kÃ¼stenferne unter- 
strÃ¶mte Festeis ebenfalls nur unwesentlich bemerkbar, da  sich in diesem Fall das Flugwas- 
ser mit einem wesentlich grÃ¶fiere Volumen an Meerwasser mischen mufi. Die ErhÃ¶hun 
der fÃ¼ den FlufiwasserwÃ¤rmestro relevanten Schelfwassertemperatur fÃ¤ll daher deut- 
lich geringer als der Anstieg der Flufiwassertemperaturen aus. 
7.4 Auswirkungen zeitlicher VerÃ¤nderunge im AbfluÃŸregim 
In Experiment Rx3-Z wird die Abflufiganglinie schrittweise um mehrere Dekaden in den 
Winter vorverlegt. Z ist die zeitliche Verschiebung der Abflufiganglinie (in Tagen). Um die 
gleiche Anzahl von Tagen werden im Antriebsdatensatz fÃ¼ das Festeismodell die Was- 
sertemperatur der FlÃ¼ss und der Tag des Ãœber und UnterstrÃ¶men des Festeises im 
MÃ¼ndungsgebie vorverlegt. In Experiment Rx3.Z wird wie in den zuvor durchgefÃ¼hr 
ten Experimenten das Ja.hr mit der grÃ¶i3te Abflugmenge in den Monaten Januar bis 
Juni gewÃ¤hlt Die mittleren atmosphÃ¤rische und ozeanischen Antriebsdaten bleiben un- 
verÃ¤ndert 
Die simulierten Zeitreihen der Festeisdicken in Abbildung 7.6 zeigen den starken Einflui3 
des E i n t r i t t ~ d ~ t u m s  der Hochwasserwelle auf das Schmelzen des Festeises. 
Die in diesem Experiment erzielten Ergebnisse kÃ¶nne wie folgt zusammengefafit werden: 
Je frÃ¼he die durch die Schneeschmelze bedingte Hochwasserwelle an den sibirischen 
FlÃ¼sse einsetzt, desto frÃ¼he werden auch die Schelfgebiete, die vom Flui3wasser 
Ã¼ber undIoder unterstrÃ¶m werden, eisfrei. 
Bei einer zeitlichen Verschiebung der Abfluflganglinie in den Winter hinein schmilzt 
das kÃ¼stennah Festeis noch frÃ¼he als das kÃ¼stenfern Festeis. 
7 Auswirkungen verÃ¤,nderte Abfluaregime auf den simulierten Eisriickgang 
Im kÃ¼stennahe Fall verschiebt sich an allen FlÃ¼sse der Zeitpunkt des vollstÃ¤ndige 
Schmelzens des Festeises etwa um den gleichen Betrag wie die zeitliche Verschiebung 
der AbfluBganglinie. Das kÃ¼stenfern Festeis reagiert auf eine zeitliche Verschiebung der 
AbfluBganglinie dagegen weniger stark. So schmilzt das kÃ¼stenfern Festeis im Experiment 
Rx3-30 im Untersuchungsgebiet der Lena 18 Tage und a n  der Kolyma 12 Tage frÃ¼he als 
im Referenzlauf Rx3-0 (Abb. 7.6, rechts). Aufgrund der deutlich geringeren Abflufimenge 
an der Yana und der Indigirka schmilzt das kÃ¼stenfern Festeis im Experiment Rx3-30 
nur 3 bzw. 5 Tage frÃ¼he als im Experiment Rx3-0. 
Von allen durchgefÃ¼hrte Experimenten hat  die zeitliche Verschiebung der Abflufigang- 
linie den grÃ¶fite EinfluB auf das Schmelzen des Festeises. Der entscheidende Prozefi ist 
im kÃ¼stennahe Fall die rasche Ã„nderun der OberflÃ¤cheneigenschafte infolge der Ãœber 
flutung des Festeises durch das FluBwasser. 
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Abbildung 7.6: JahresgÃ¤ng des mittleren tÃ¤gliche Abflusses [m3 s l ]  am Abflufipegel 
der Lena (Kyusyur) und der Kolyma (Kolymskaya) sowie zeitlicher Verlauf der simulierten 
Festeisdicken [m] in den MÃ¼ndungsgebiete von Lena und Kolyma (kÃ¼stennahe und -ferner 
Fall). Dargestellt sind die mittleren beobachteten (Rx3-0) sowie die um jeweils 10 Tage 
(Rx3-10), 20 Tage (Rx3-20) und 30 Tage (Rx3-30) verschobenen tÃ¤gliche AbflÃ¼ss an der 
Lena im Jahr 1989 (oben links) und Kolyma im Jahr 1985 (unten links) sowie die zeit- 
lichen VerlÃ¤uf der simulierten Dicken des kÃ¼stennahe und kÃ¼stenferne Festeises (rechts). 
Experiment Rx3-Z. 
7.4 Auswirkungen zeitlicher VerÃ¤nderunge im A bÂ§uÂ§regir 
Die sprunghafte Ã„nderun der Albedo der FesteisoberflÃ¤ch von a = 0.80 auf a = 0.15 
fÃ¼hr zu einer erhÃ¶hte Absorption der einfallenden kurzwelligen Strahlung (vgl. Kapitel 
4.2.3 und 4.3.2). Im Mai liegen beispielsweise im MÃ¼ndungsgebie der Lena die Tagesmit- 
tel der Globalstrahlung fÃ¼ einen wolkenlosen Himmel zwischen ca. 250 W m 2  (1. Mai) 
und 350 W m 2  (31. Mai). Selbst bei einem wolkenbedeckten Himmel liegen die Tagesmit- 
tel der Globalstrahlung im Mai noch Ã¼be 100 Wm""2 (Kapitel 4.3.1). 
Die von globalen und regionalen Klimamodellen sowie hydrologischen Modellen progno- 
stizierten bedeutsamen VerÃ¤nderunge der Abflufiregime sibirischer FlÃ¼ss haben unmit- 
telbare Folgen fÃ¼ das Schmelzen des ostsibirischen Festeises. Die zeitlichen Parameter des 
Abflufiregimes wie beispielsweise das Einsetzen des frÅ¸hsommerliche Hochwassers oder 
der Zeitpunkt des Abfluf3maximums spielen dabei eine wichtige Rolle. Es ist daher in Zu- 
kunft zu erwarten, daÂ die kÃ¼stennahe FesteisflÃ¤che im Bereich der MÃ¼ndungsgebiet 
frÃ¼he als heute eisfrei werden. 
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein eindimensionales thermodynamisches Meereismodell 
entwickelt, mit dessen Hilfe der Einflufi des kontinentalen SÃ¼Â§wassereintrag auf die Dy- 
namik des Festeisaufbruches in der ostsibirischen Arktis untersucht werden kann. Unab- 
dingbare Voraussetzung fÃ¼ den praktischen Einsatz des Meereismodells war die Erfassung 
der raum-zeitlichen Struktur des Festeises und des Festlandsabflusses, die SensitivitÃ¤ts 
analyse des Modells gegenÃ¼be unterschiedlichen Parametrisierungen und Eingangsdaten 
sowie eine hinreichende Validierung der Modellergebnisse mit Beobachtungsdaten. 
Die wesentlichen Arbeitsschritte dieser Untersuchung sind im folgenden zusammengefafit: 
0 Eine wichtige Grundlage dieser Arbeit waren Erfassung, QualitÃ¤tsprÃ¼fu nd Ver- 
arbeitung des umfangreichen Datenmaterials aus den unterschiedlichsten Quellen. 
FÃ¼ die Analyse des Festeises und Abflusses sowie fÃ¼ den Antrieb des thermodyna- 
mischen Modells wurden Stations-, Satelliten- und Modelldaten der Reanalysepro- 
jekte verwendet. Aufgrund des verfÃ¼gbare Datenkollektivs wurde in dieser Arbeit 
als Bezugsperiode der Zeitraum 1979 bis 1994 festgelegt. 
o Die raum-zeitliche Struktur von Pesteis und Abflufi in der ostsibirischen Arktis wur- 
de mit Hilfe von Zeitreihen, Isoplethendiagrammen und statistischen Methoden un- 
tersucht. Sowohl die Festeisbedeckung als auch der AbfluÃ weisen eine sehr stark 
geprÃ¤gt saisonale und interannuale VariabilitÃ¤ auf. Die Zeitreihen der festeisbe- 
deckten FlÃ¤ch zeigen in der Laptewsee und der Ostsibirischen See einen statistisch 
signifikanten negativen Trend. Die Abflufizeitreihen weisen dagegen einen positiven, 
aber nicht an allen FlÃ¼sse statistisch signifikanten Trend auf. Die in die ostsi- 
birischen Schelfmeere entwÃ¤ssernde FlÃ¼ss haben mit 30% bis 60% den grÃ¶Â§t 
Anteil am JahresabfluÃ im Juni. Durch die Ãœberflutun des Festeises im FrÃ¼hsom 
mer mit dem durch die Schneeschmelze verursachten Hochwasser entstehen nach 
wenigen Wochen ausgedehnte KÃ¼stenpolynje in den MÃ¼ndungsgebieten 
0 Das in dieser Arbeit verwendete eindimensionale thermodynamische Festeismodell 
ist eine Variante von Searcy et al. (1996) und basiert auf AnsÃ¤tze der in Maykut 
(1978) und Maykut und Perovich (1987) formulierten Energiebilanz an der Grenz- 
flÃ¤ch AtmosphÃ¤re-Ozean Abweichend vom ursprÃ¼ngliche Modell wurde in dem 
weiterentwickelten Modell eine Schneedecke und damit auch der verÃ¤ndert WÃ¤rme 
strom durch das Festeis und den Schnee sowie der WÃ¤rmeeintra durch das FluÂ§ 
Wasser berÃ¼cksichtigt Der atmosphÃ¤risch und ozeanische Ant,rieb, die Parametri- 
sierungen der Strahlungs- und WÃ¤rmestrÃ¶ sowie die Berechnung der Albedo von 
Schnee und Meereis sind verbessert. 
Das thermodynamische Meereismodell ist, wenn die fÃ¼ das Modell konzipierten 
Anwendungsvoraussetzungen berÃ¼cksichtig werden, gut geeignet, den Einflui3 des 
kontinentalen SÃ¼ÃŸwassereintrag auf das Festeis wÃ¤hren der Ablationsperiode mit 
hoher Genauigkeit quantitativ zu bestimmen. EinschrÃ¤nkunge in der Anwendbar- 
keit des Modells ergeben sich nur bei trichterfÃ¶rmige MÃ¼ndunge und in Jahren 
mit erhÃ¶hte Polynjen- und Zykl~nenakt iv i t~t .  
FÃ¼ die Simulation der Festeisdicke wÃ¤hren der Ablationsphase wurden drei FÃ¤ll un- 
terschieden. Zum einen wurde das Schmelzen von Ã¼berflutete Festeis in der NÃ¤h der 
FluÃŸmundunge nachgebildet. In diesem Gebiet Ã¼ber und unterstrÃ¶m FluÃŸwasse das 
Festeis. Zum anderen wurde mit Hilfe des Modells das Schmelzen des angrenzenden 
schneebedeckten bzw. blanken Festeises simuliert. Das FluÃŸwasse wirkt in diesem Fall 
nur an der Unterseite des Festeises. SchlieÃŸlic wurde zur Kontrolle das Schmelzen von 
Festeis ohne Einwirkung von FluÃŸwasse simuliert. In dieser Simulation verursachen le- 
diglich Energiegewinne aus der At,mosphÃ¤r und dem Ozean die Ablation. 
Aus den in den Modellsimulationen und -experimenten gewonnenen inhaltlichen Ergeb- 
nissen lassen sich nachstehende Schluf3folgerungen fÃ¼ die Ablation des Festeises in der 
ostsibirischen Arktis ziehen: 
Das simulierte Ã¼ber und unterstrÃ¶mt Festeis beginnt im Mittel 1 bis 1- Wochen vor 
dem angrenzenden nichtÃ¼berflutete Festeis zu schmelzen. Nach ungefÃ¤h 4 Wochen 
bilden sich in den MÃ¼ndungsgebiete KÃ¼stenpolynjen Die simulierte Ablationspe- 
riode des kÃ¼stenferne Festeises dauert etwa 2 Monate. In den ModellÃ¤ufe ohne 
FluÃŸwassereintra verlÃ¤nger sich die Ablationsperiode des kÃ¼stennahe Festeises 
um mehrere Wochen, die Schmelzphase des kÃ¼stenferne Festeises dagegen nur um 
wenige Tage. 
Das Schmelzen des kÃ¼stennahe Festeises wird hauptsÃ¤chlic durch die starke Ab- 
sorption kurzwelliger Strahlung an der oberen, mit FluÃŸwasse bedeckten EisflÃ¤ch 
und den WÃ¤rmegewin an der Festeisunterseite aufgrund des FluÃŸwassereintrage 
veruibacht. Das Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises erfolgt durch den atmosphÃ¤ 
rischen WÃ¤rmegewin und nur zu einem geringeren Umfang durch die Ablation an 
der Eisunterseite aufgrund des FluÃŸwassereintrages 
FÃ¼ das Schmelzen des kustennahen Festeises stammen in der Laptewsee und der 
Ostsibirischen See im Mittel 53 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und 47 % aus dem 
Fluf3wasser. In den MÃ¼ndungsgebiete des Ã¶stliche Lenadeltas und der Kolyma ist 
der relative atmosphÃ¤risch Energieanteil annÃ¤hern gleich dem FluÂ§wasseranteil 
FÃ¼ das Schmelzen des kÃ¼stenferne Festeises in der ostsibirischen Arktis stammen 
dagegen rund 90 % der Energie aus der AtmosphÃ¤r und nur 10 % der Energie aus 
dem FluÃŸwasser 
8 Schlu Bbemerkungea 
Die gesamte FlÃ¤che die in der Laptewsee und der Ostsibirischen See mit Festeis be- 
deckt ist, betrÃ¤g 140. 103 km2 bzw. 170- 103km2. Theoretische Ãœberlegunge zum 
fluÃŸwasserbedingte WÃ¤rmeeintra ergeben, daÂ der WÃ¤rmeinhal der FlÃ¼ss gerade 
ausreicht, um weniger als 5 % der FesteisflÃ¤ch zu schmelzen. Bei dieser AbschÃ¤tzun 
wurden die Auswirkungen des FluÃŸwasser auf die kurzwellige Strahlungsbilanz in- 
folge der Ãœberflutun des Festeises nicht berÃ¼cksichtigt FÃ¼ den kÃ¼stennahe Be- 
reich spielt der FluÃŸwassereintra jedoch eine wichtige Rolle beim Schmelzen des 
Festeises. FÃ¼ das kÃ¼stenfern Festeis ist allerdings der EinfluÃ der Polynjen vor 
der Fest,eiskante. die im Mai eine mittlere Ausdehnung von 32.4.lO3km2 und im 
Juli von 176-103km2 aufweisen, durch laterales Schmelzen von weitaus grÃ¶ÃŸer 
Bedeutung als der WÃ¤rmeeintra durch das Fluflwasser. Ein weiterer bedeuten- 
der Faktor ist die ZyklonenaktivitÃ¤t Insbesondere gegen Ende der Schmelzperiode 
- wenn das Eis eine kritische Dicke von ca. 0.8 m erreicht, hat - verursachen Tief- 
druckgebiete ein frÃ¼hzeitige Auseinanderbrechen der Festeisdecke. 
e In den letzten 60 Jahren ist an den meisten Pegeln der sibirischen FlÃ¼ss eine Zunah- 
me der mittleren monatlichen AbflÃ¼ss in Mai und Juni zu verzeichnen. DarÃ¼be hin- 
aus verlagern sich die maximalen AbflÃ¼ss zeitlich vom FrÃ¼lisomme in den Winter 
hinein. Mit Hilfe numerischer Experimente wurden die Folgen mÃ¶gliche VerÃ¤nde 
rungen des AbfluÃŸregime fÃ¼ das Festeis der ostsibirischen Schelfe quantifiziert. 
Eine ErhÃ¶hun der AbfluÃŸmeng hat keinen EinfluÃ auf die Schmelzraten des kÃ¼sten 
nahen und -fernen Festeises. Eine Zunahme der Wassertemperaturen sibirischer 
FlÃ¼ss fÃ¼hr dagegen zu einem verstÃ¤rkte Schmelzen des Festeises. Bei einer Ver- 
doppelung der Wassertemperatur schmilzt das kustennahe Festeis maximal 3 bis 
4 Tage und das kÃ¼stenfern Festeis 2 bis 3 Tage frÃ¼her Am deutlichsten wirken 
sich zeitliche VerÃ¤nderunge im AbfluÃŸregim auf das Schmelzen des Festeises aus. 
Im kÃ¼stennahe Fall verschiebt sich an allen MÃ¼ndungsgebiete der Zeitpunkt des 
vollstÃ¤ndige Schmelzens des Festeises etwa um den gleichen Betrag wie die zeit- 
liche Verschiebung der AbfluÃŸganglinie Das kÃ¼stenfern Festeis schmilzt - bei einer 
Vorverlegung der AbfluÃŸganglini um 30 Tage - im Untersuchungsgebiet der Lena 
etwa 18 Tage und an der Kolyma 12 Tage frÃ¼her Aufgrund der deutlich geringeren 
Abfluflmenge an Yana und Indigirka ist das kÃ¼stenfern Festeis nur 3 bzw. 5 Tage 
frÃ¼he geschmolzen. 
SchluÃŸfolgern erÃ¶ffne sich diverse Ansatzpunkte fÃ¼ weitere Forschungsarbeiten zur me- 
thodischen Verbesserung und Weiterentwicklung des thermodynamischen Meereismodells. 
So war ein Vergleich der simulierten Festeisdicken mit in situ gemessenen Eisdicken im 
Rahmen dieser Arbeit nicht mÃ¶glich weil sich bisherige Feldmessungen vor der sibirischen 
KÃ¼st nur auf das Meereis vor der Festeiskante konzentriert haben oder die Expeditionen 
erst in den Sommermonaten nach dem vollstÃ¤ndige Schmelzen des Festeises stattfanden. 
ZukÃ¼nfti sollten im Zuge von Expeditionen in die arktischen Schelfmeere die entschei- 
denden Prozesse in der AtmosphÃ¤re im Meereis, im Ozean und in den FlÃ¼sse gezielt 
untersucht werden. 
Dabei kÃ¶nnte Forschungsprogramme wie das Surface Heat Budget of the Arctic Ocean 
(SHEBA) als Vorlage fÃ¼ zukÃ¼nftig Feldexperimente auf den sibirischen Schelfen dienen 
(Uttal et  al., 2002). Mit Hilfe der in den Mefikampagnen gewonnenen Daten kÃ¶nne das 
Modell validiert und die Parametrisierungen verbessert werden. 
Die Modellentwicklung kann noch nicht als abgeschlossen betrachtet werden. Weitere An- 
strengungen sollten v.a. in der Verbesserung derzeit kritischer Modellparameter - bei- 
spielsweise die auf dem Festeis akkumulierte Schneedecke oder die Wolkenbedeckung - 
und in der Implementierung von bisher noch nicht berÃ¼cksichtigte Prozessen wie die 
Bildung von Eiskristallen im Ã¤uflere Bereich der Abfluflfahne oder laterales Schmelzen 
entlang der Festeiskante erfolgen. 
Aufgrund der guten Resultate des thermodynamischen Meereismodells ergibt sich eine 
breite Palette von AnknÃ¼pfungspunkte fÃ¼ weitere Forschungsarbeiten. 
So kÃ¶nnt das Festeismodell auch in anderen Regionen eingesetzt werden, in denen der 
Abflufi den frÃ¼hsommerliche Eisaufbruch beeinfluflt. Hier bieten sich die MÃ¼ndungsge 
biete des Ob in der Karasee, aber auch das MÃ¼ndungsgebie der Wolga im Kaspischen 
Meer fÃ¼ eine Untersuchung an. Neben wissenschaftlichen Fragestellungen sind diese Re- 
gionen in Zukunft auch aufgrund von Ã¶konomische Interessen - nÃ¤mlic der Exploration 
von ErdÃ¶ und Erdgas - von grofier Bedeutung. 
In dieser Arbeit wurde der Schwerpunkt auf die Untersuchung des Einflusses des kon- 
tinentalen SÃ¼flwassereintrage auf das Schmelzen von Festeis gelegt. In systematischen 
SensitivitÃ¤tsstudie wurde das Verhalten des Festeismodells gegeniiber verschiedenen Pa- 
rametrisierungsverfahren und meteorologischen EingangsgrÃ¶fie untersucht. Dabei kon- 
nten grundsÃ¤tzlic geeignete Parametrisierungen zur Bestimmung der Globalstrahlung 
und Albedo der MeereisoberflÃ¤ch sowie realistische Eingangsdaten fÃ¼ das Festeismodell 
gefunden werden. Weiterer Forschungsbedarf ist insbesondere im Bereich der atmosphÃ¤ 
rischen EinflufigroÃŸe - vor allem der BewÃ¶lkun - zu sehen. Aus Satellitendaten und 
Modellanalysen abgeleitete Wolkeninformationen wie der Bedeckungsgrad und tiefe Wol- 
ken (Arktischer Stratus) sind zur Zeit ungeeignet, den Jahreszyklus der BewÃ¶lkun in 
der Arktis zuverlÃ¤ssi darzustellen. Da Wolken aber einen erheblichen Einflufl auf den 
kurz- und langwelligen Strahlungshaushalt an der ErdoberflÃ¤ch haben, sollten zukÃ¼nfti 
verbesserte WolkendatensÃ¤.tz fÃ¼ die Parametrisierungen herangezogen werden. 
Ein a,nderer interessant,er Aspekt fÃ¼ zukÃ¼nftig Arbeiten auf dem Gebiet der Festeis- 
modellierung kÃ¶nnt, die Entwicklung eines optimierten Festeismodells sein, welches auch 
in Ã„stuare eingesetzt werden kann oder welches den Einflufi der Polynjen und Tief- 
druckgebiete auf das kÃ¼stenfern Festeis berÃ¼cksichtigt Soll das kÃ¼stenfern Festeis un- 
tersucht werden, so mufi das erweiterte Modell in der Lage sein, den Einflug der Polynjen 
auf das Schmelzen und Aufbrechen von Festeis zu berÃ¼cksichtigen Die Festeisdicken in 
KÃ¼stenfern lassen sich bis zu einer kritischen Dicke (ca. 0.8 m) mit dem a~usschliefilich 
thermodynamisch entwickelten Modell sehr gut simulieren. Bei geringeren Eisdicken wird 
der Festeisaufbruch neben den rein energetischen Prozessen durch dynamische Prozesse 
geprÃ¤gt 
Ein optimiertes Festeismodell, insbesondere dreidimensionaler Art, muÂ§t daher insbe- 
sondere bei anhaltender zyklonaler Zirkulation den EinfluÂ der Windschubspannung auf 
das Aufbrechen des kustenfernen Festeises sowie die windgetriebene Eisdrift einbeziehen. 
Wie in dieser Arbeit gezeigt wurde, spielt die Zufuhr von Flufiwasser eine entscheidende 
Rolle fÃ¼ das Schmelzen des Festeises in den Mundungsgebieten der sibirischen Flusse. 
Ohne den kontinentalen SÃ¼fiwassereintra wurden die Festeisgebiete erst mehrere Tage 
bis einige Wochen spÃ¤te eisfrei werden. Das thermodynamische Festeismodell liefert so 
gute Resultate, daÂ einzelne fÃ¼ den Festeisaufbruch relevante Prozesse nicht nur quali- 
tativ, sondern auch quantitativ untersucht werden kÃ¶nnen Die Implementierung dieser 
Prozesse in regionale oder globale Ozean- und Meereismodelle bzw. gekoppelte Atmo- 
sphÃ¤ren-Meereis-Ozeanmodell erscheint mehr als sinnvoll. 
Literaturverzeichnis 
Literaturverzeichnis 
Aagaard, K. (1989): The role of sea ice and other fresh water in the Arctic circulation. 
Journal of Geophysical Research, 9 4  (ClO), 14485-14498. 
Anderson, M. R.  und Drobot, S. D. (2001): Spatial and temporal variability in snowmelt 
onset over Arctic sea ice. Annals of Glaciology, 33, 74-78. 
Anderson, M. R. (1987): The onset of spring melt in first-year ice regions of Arctic as 
determined from scanning multichannel microwave radiometer data for 1979 and 1980. 
Journal of Geophysical Research, 92 (C12), 13153-13163. 
Andreas, E. L. und Murphy, B. (1986): Bulk transfer coefficients for heat and momentum 
over leads and polynyas. Journal of Physical Oceanography, 16,  1875-1883. 
Andreas, E. L. (1987): A theory for the scalar roughness and the scalar transfer coefficients 
over Snow and sea ice. Boundary-Layer Meteorology, 38, 159-184. 
Antonov, V. S., Burdykina, A. P. und Fedorov, M. K (1960): The problem of studying 
the estuaries of northern Siberian rivers. Problemy Arktiki i Antarktiki, 4 ,  142-152. 
Antonov, V. S., Solov'eva, Z. S. und Usankina, G. E. (1977): Methodological basis of 
long-range ice forecasts for the Arctic river estuaries. Problemy Arktiki i Antarktiki, 
50,  63-66. 
Antonov, V. S. (1970): Siberian rivers and Arctic seas. Problemy Arktiki i Antarktiki, 
36-37, 142-152. 
Arora, V. K. und Boer, G. J .  (2001): Effects of simulated clima.te change on the hydrology 
of major river basins. Journal of Geophysical Research, 106  (D4), 3335-3348. 
Arpe, K.  (1991): The hydrological cycle in the ECMWF short range forecasts. Dynamics 
of Atmospheres and Oceans, 16 ,  33-59. 
Bareiss, J.,  Eicken, H., Helbig, A. und Martin, T. (1998): Zum EinfluÂ meteorologischer 
und hydrologischer Prozesse auf die sommerliche Meereisverteilung in der Laptewsee. 
Annalen der Meteorologie, 3 7  (2), 447-449. 
Bareiss, J . ,  Eicken, H., Helbig, A. und Martin, T .  (1999): Impact of river discharge and 
regional climatology on the decay of sea ice in the Laptev Sea during spring and early 
summer. Arctic, Antarctic, and Alpine Research, 3 1  (3), 214-229. 
Bareiss, J., GÃ¶rgen K. und Helbig, A. (2002): Spatial and tempora,l variability of polynyas 
in the East Siberian Arctic. Geophysical Research Letters, in Vorbereitung. 
Literaturverzeichnis 
Barr, W. (1982): The first Soviet convoy to the mouth of the Lena. Arctic, 35 (2), 317- 
325. 
Baumgartner, A. und Liebscher, H.-J. (1996): Lehrbuch der Hydrologie: Allgemeine Hy- 
drologie - Quantitative Hydrologie, Bd. 1. 2. Aufl., Gebr. Borntraeger, Berlin und Stutt- 
gart: 673 pp. 
Beesley, J. A. (2000): Estimating the effect of clouds on the arctic surface energy budget. 
Journal of Geophysical Research, 105 (D8), 10103-10117. 
Bennett, T. J .  (1982): A coupled atmosphere-sea-ice model study of the role of sea-ice in 
climatic predictability. Journal of the Atmospheric Science, 39, 1456-1465. 
B j~rgo ,  E., Johannessen, 0. M. und Miles, M. W. (1997): Analysis of merged SMMR- 
SSMI time series of Arctic and Antarctic sea ice paran~eters 1978-1995. Geophysical 
Research Leiters, 24 (4), 413-416. 
Blarcum, S. C. van, Miller, J .  R. und R~issel, G. L. (1995): High latitude river runoff in a 
doubled COz climate. American Scientist, 30 (1), 7-26. 
Bolshiyanov, D. Y11. und Hubberten, H. W. (1996): Russian German Cooperation: The 
expedition TAYMYR 1995 and the expedition Kolyma 1995 of the ISSP Pushchino 
Group, Berichte zur Polarforschung 211, Alfred-Wegener-Institut, Bremerhaven. 
Breitfuss, L. (1931): Der Sibirische Seeweg und seine physikalischen VerhÃ¤ltnisse in: 
A. Berson, L. Breitfuss und W. Bruns (Hrsg.), Arktis - Vierteljahresschrift der inter- 
nationalen Gesellschaft zur Erforschung der Arkt,is mit Luftfahrzeugen, Justus Perthes 
Verlag, Gotha, 73-109. 
Brigham, L. W. (1996): Sea ice and ocem processes in the Laptev Sea, Diplomarbeit, 
Scott Polar Resea,rch Institute, University of Cambridge. 
Brigham, L. W. (2000): The Northern Sea Route - 1998. Polar Record, 36 (196), 19-24. 
Brown, R. D. (2000): Northern hemisphere snow cover variability and change, 1915-97. 
Journal of Climate, 13 (13), 2339--2355. 
Businger, S. und Reed, R. J .  (1989): Polar Lows, in: P. F. Twitchell, E. A. Rasmussen und 
K. L. Davidson (Hrsg.), Polar and Arctic Lows, Deepak Publishing, Hampton, Virginia, 
3-41, 
Cattle, H. (1985): Diverting soviet rivers: Some possible repercussions for the Arctic 
Ocean. Polar Record, 22, 485-498. 
Cavalieri, F. D., Germain, K.  M. St .  und Swift, C. T. (1995): Reduction of weather effects 
in the calculation of sea-ice concentration with the DMSP SSM/I. Journal of Glaciology, 
41 (139), 455-465. 
Li teraturverzeichnis 
Chang, E. K. M. und Fu, Y. (2002): Interdecadal variations in northern hemisphere winter 
storm track intensity. Journal of Climate, 15 (6), 642-658. 
Churun, V. N. (1995): Cold bottom water in the southern Laptev Sea, Berichte zur Polar- 
forschung 176, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven, 
107-113. 
Comiso, J .  C. und Kwok, R. (1996): Surface and radiative characteristics of the summer 
Arctic sea ice cover from multisensor satellite ob~erv~ t ions .  Journal of Geophysical 
Research, 101  (C12), 28397-28416. 
Curry, J .  A., Rossow, W. B., Randall, D. und Schramm, J .  L. (1996): Overviev of Arctic 
cloud and radiation characteristics. Journal of Climate, 9 (8), 1731-1764. 
Curry, J. A., Schramm, J .  L., Perovich, D. und Pinto, J .  0 .  (2001): Application of SHE- 
BAIFIRE data to evaluation of sea ice surface albedo parameterizations. Journal of 
Geophysica,l Research, 106 (D14), 15345-15355. 
Dean, K.  G., Stringer, W. J.  und Searcy, C. (1993): The influence of the hydrological 
cycle on the extent of sea ice with climate implications, Final Report on NASA grant 
NAGW 1835, Geophysical Institute, University of Alaska Fairbanks, Fairbanks: 52 pp. 
Deser, C., Walsh, J .  E. und Timlin, M. S. (2000): Arctic sea ice variability in the context 
of recent atmospheric circulation trends. Journal of Climate, 13 (2), 617-633. 
Dethleff, D., NÃ¼rnberg D., Reimnitz, E., Saa,rso, M.  und Sacchenko, Y. P. (1993): East 
Siberian Arctic Region Expedition 1992 - The Laptev Sea - its signifimnce for Arctic 
sea-ice formation and transpolar sediment flux, Berichte zur Polarforschung 120, Alfred- 
Wegener-Institut, Bremerhaven. 
Dmitrenko, I. A., Gribanov, V. A., Volkov, D. L., Kassens, H. und Eicken, H. (1999): 
Impact of river discharge on the fast ice extension in the Russian Arctic shelf area, in: 
Proceedings of the 15th International Conference on Port and Ocean Engineering under 
Arctic Conditions (POAC99), Helsinki, 23-27 August, 31 1-322. 
Dmitrenko, I. (2000): persÃ¶nlich Mitteilung, Arktieeskij i Antarkticeskij Naucno-Issledo- 
dovatellskij Institut, St. Petersburg, RuÂ§land 
Doronin, Yu. P. und Kheisin, D. E.  (1977): Sea ice, Amerind Publ., New Dehli, 322 pp. 
Dynesius, M. und Nilsson, C. (1994): Fragmentation and flow regulation of river systems 
in the northern third of the world. Sciences, 266, 753-762. 
Ebert, E. E. und Curry, J .  A. (1993): An intermediat.e one-dimensional thermodynamic 
sea ice model for investigating ice-atmosphere interactions. Journal of Geophysical Re- 
search, 98 (CS), 10085-10109. 
ECMWF (1995): User Guide to ECMWF Products, Technischer Bericht, European Centre 
for Medium-Range Weather Forecasts, Reading: 71 pp. 
ECMWF (2000): The ERA-40 Project Plan, Technischer Bericht, European Centre for 
Medium-Range Weather Forecasts, Reading: 60 pp. 
Eicken, H., Rein~nitz, E., Alexandrov, V., Martin, T. ,  Kassens, H. und Viehoff, T .  (1997): 
Sea-ice processes in the Laptev Sea and their importance for sediment transport. Con- 
tinental Slielf Research. 1 7  (2), 205-233. 
Eicken, H. (2000): persÃ¶nlich Mitteilung, Geophysical Institute, University of Alaska 
Fairbanks. 
Eppler, D. T. ,  Farmer, L. D.,  Lohanick, A. W., Anderson, M. R., Cavalieri, D. J . ,  Comiso, 
J . ,  Gloersen, P., K., Garrity, Grenfell, T .  C. ,  Hallikanen, M., Maslanik, J .  A.,  MÃ¤tzler 
C., Melloh, R.  A., Rubinstein, I. und Swift, C. T .  (1992): Passive microwave signatures 
of sea ice, in: F. D. Carsey (Hrsg.), Microwave remote sensing of sea ice - Geophysical 
Monograph 68, Kap. 4, American Geophysical Union, Washington, D. C., 47-71. 
Fetterer, F. und Untersteiner, N. (1998): Observations of melt ponds on Arctic sea ice. 
Journal of Geophysical Research, 1 0 3  ( C l l ) ,  24821-24835. 
Fiorino, M. (2000): The  impact of the satellite observing System on low-frequency tem- 
perature variability in the ECMWF and NCEP reanalyses, in: WCRP (Hrsg.), Second 
WCRP International Conferene on Reanalyses, Wokefield Park, nr. Reading, UK, 23-27 
August, 1999, WMO/TD-No. 985, Geneva, 65-68. 
Flato, G. M. und Brown, R. D. (1996): Variability and climate sensitivity of landfast 
Arctic sea ice. Journal of Geophysical Research, 1 0 1  (ClO), 25767-25777. 
Foken, T .  (1990): Turbulenter Energieaustausch zwischen AtmosphÃ¤r und Unterlage, Be- 
richte des Deutschen Wetterdienstes 180, Deutscher Wetterdienst, Offenbach am Main: 
287 pp. 
Forman, S. L. und Johnson, G.  L. (1998): Prospectus for the Russian-American Initia- 
tive on Shelf-Land Environments in the Arctic (RAISE), Technischer Bericht, Arctic 
Research Consortium of the Unites States (ARCUS), Fairbanks, AK: 50 pp. 
Gabinson, R.  (1987): A thermodynamic model of the formation, growth, and decay of 
first-year sea ice. Journal of Glaciology, 33 (113), 105-118. 
Gibson, J .  K., Kallberg, P., Uppala, S., Nomura, A., Hernandez, A. und Serrano, E. 
(1997): ERA Description, ECMWF Re-Analysis Report Series 1, European Centre for 
Medium-Range Weather Forecasts, Reading: 72 pp. 
Gloersen, P. (1992): Arctic and Antarctic sea ice, 1978-1987: Satellite passive microwave 
observations and analysis, Special Report, NASA SP-511, Washington D.C.: 290 pp. 
Goergen, K., Bareiss, J . ,  Helbig, A., Rinke, A. und Dethloff, K. (2001): An observational 
and modelling analysis of Laptev Sea (Arctic Ocean) ice variations during Summer. 
Annals of Glaciology, 33, 533-538. 
Li teraturverzeichnis 
Gogineni, S.  P., Moore, R. K., Grenfell, T .  C., Barber, D. G., Digby, S. und Drinkwater, 
M. (1992): The effects of freeze-up and melt processes on microwave signatures, in: 
F. D. Carsey (Hrsg.), Microwave remote sensing of sea ice - Geophysical Monograph 
68, Kap. 17, American Geophysical Union, Washington, D. C., 329-341. 
Golovin, L. A. (1995): Macro- and mesoscale hydrophysical structure of the outflow Zone 
of the Lena River water to the Laptev Seal Berichte zur Polarforschung 176, Alfred- 
Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven: 99-106. 
Golovin, P., Dmitrenko, 1.) Kassens, H. und HÃ¶lemann J .  A. (1999): Frazil ice formation 
during the spring flood and its role in transport of sediments to the ice Cover, in: 
H. Kassens, H. Bauch, I. Dmitrenko, H. Eicken, H.-W. Hubberten, M. Melles, J .  Thiede 
und L. Timokhov (Hrsg.), Land-Ocean Systems in the Siberian Arctic: Dynamics and 
History, Springer, Berlin, 125-140. 
GRDC (1995): First interim report on the Arctic River Database for the Arctic Climate 
System Study, GRDC-Report No. 8, Global Runoff Data Center, Koblenz: 34 pp. 
GRDC (1996): Second interim report On the Arctic River Database for the Arctic Climate 
System Study, GRDC-Report No. 12, Global Runoff Data Center, Koblenz: 39 pp. 
GRDC (1997): Third interim report On the Arctic River Database for the Arctic Climate 
System Study - Plausibility control and data corrections, GRDC-Report NO. 15, Global 
Runoff Data Center, Koblenz: 24 pp. 
Grenfell, T. C.  und Maykut, G. A.  (1979): The optical properties of ice and snow in the 
Arctic Basin. Journal of Glaciology, 1 8  (80), 445-463. 
Grenfell, T .  C. (1979): The effects of ice thickness on the exchange of solar radiation over 
the polar oceans. Journal of Glaciology, 22 (87), 305-320. 
Guay, C. K. H., Falkner, K. K., Muench, R. D., Mensch, M., Frank, M. und Bayer, R. 
(2001): Wind-driven transport pathways for Eurasian Arctic river discharge. Journal of 
Geophysical Research, 106  (C6), 11469-1 1480. 
Haas, C., Bareiss, J . ,  Lieser, J .  und Schuster, S. (2002a): Sea ice measurements and 
sampling, Berichte zur Polarforschung, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeres- 
Forschung, Bremerhaven, im Druck. 
Haas, C. und Eicken, H. (2001): Interannual variability of summer sea ice thickness in the 
Siberian and Central Arctic under different atmospheric circulation regimes. Journal of 
Geophysical Research, 106  (C3), 4449-4462. 
Haas, C., Thomas, D. N. und Bareiss, J .  (2002b): Surface properties and processes of 
perennial Antarctic sea ice in summer. Journal of Glaciology, 47 (159), 613-625. 
Hagemann, S. und DÃ¼menil L. (1998): A parametrization of the lateral waterflow for the 
global scale. Climate Dynamics, 14 ,  17-31. 
Literat urverzeichnis 
Harder, M. (1996): Dynamik, Rauhigkeit und Alter des Meereises in der Arktis, Berichte 
zur Polarforschung 203, Alfred-Wegener-Institut, Bremerhaven. 
Harms, I. H,, Karcher, M.  J .  und Dethleff, D. (2000): Modelling Siberian river runoff - 
implications for contaminant transport in the Arctic Ocean. Journal of Marine Systems, 
27, 95-115. 
Hilmer, M. und Lemke, P. (2000): On the decrease of Arctic sea ice volume. Geophysical 
Research Letters, 2 7  (22), 3751-3754. 
Hollinger, J .  P., Lo, R., Poe, G., Savage, R. und Peirce, J .  (1987): Special Sensor Microwave 
Imager user's guide, Technischer Bericht, Naval Research Laboratory, Washington D.C.: 
120 pp. 
Holt, T., Kelly, P. M. und Cherry, B. S. G. (1984): Cryospheric impacts of soviet river 
diversion shemes. Annals of Glaciology, 5, 61-68. 
Ivanov, V. V. und Naliinov, Yu. V.  (1978): Ice regime in the mouths of Arctic rivers, in: 
IAHR (Hrsg.), IAHR Symposium on ice problems - Part 2, Lulea, Sweden, 7-9 August, 
1978, 3-12. 
Ivanov, V. V. und Nalin~ov, Yu. V. (1990): Ice thermal processes in the mouth areas of 
the Siberian rivers, in: IAHR (Hrsg.), IAHR Ice Symposium, Espoo, Finnland, August, 
1990, 219-229. 
Ivanov, V. V. und Piskun, A. A. (1995): Distribution of river water and suspended sedi- 
ments in the river deltas of the Laptev Sea, Berichte zur Polarforschung 176, Alfred- 
Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven. 
Ivanov, V. V. und Piskun, A. A. (1999): Distribution of river water and suspended se- 
diments in the deltas of rivers in the basins of the Laptev and East Siberian Seas, in: 
H. Kassens, H. Bauch, I. Dmitrenko, H. Eicken, H.-W. Hubberten, M. Melles, J .  Thiede 
und L. Timokhov (Hrsg.), Land-Ocean Systems in the Siberian Arctic: Dynamics and 
History, Springer, Berlin, 239-250. 
Ivanov, V. V. (1964): On discharge of suspended and bed driven detritus in the main 
channels of the Lena River delta. Problemy Arktiki i Antarktiki, 18, 31-39. 
Ivanov, V. V. (1985): Results of aerial expeditions to the lower reaches and estuarine 
regions of Arctic-zone rivers. Problems of the Arctic and the Antarctic - Collection of 
Articles, 57 ,  87-104. 
Jenne, R. L. (1998): The data  inputs for reanalysis, in: WCRP (Hrsg.), First WCRP 
international conference on reanalyses, Silver Spring, Maryland, USA, 27-31 October, 
1997, WMO/TD-No. 876, 12-14, Geneva. 
Johannessen, 0. M., Miles, M. W. und Bj@rgo, E. (1995): The Arctic's shrinking sea ice. 
Nature, 376 (lO), 126-127. 
Literat urverzeichnis 
Johannessen, 0 .  M., Volkov, A. M., Grishenko, V. D., Bobylev, L. P., Asmus, V., Hamre, 
T., Smirnov, V. G., Melenttyev, V. V. und Zaitsev, L. (1997): ICEWATCH: Real-time 
sea ice monitoring of the Northern Sea Route using satellite radar technology, Techn. 
Report to ESA arid Russian Space Agency 113, NERSC, Bergen - Norway. 
Johnson, M. und Polyakov, I. V. (2001): The Laptev Sea as a source for recent Arctic 
Ocean salinity changes. Geophysical Research Letters, 28 (lO), 2017-2020. 
Josberger, E. G. (1987): Bottom ablation and heat transfer coefficients from the 1983 
marginal ice Zone experiments. Journal of Geophysical Research, 92 (C7), 7012-7016. 
Kalnay, E., Kanamitsu, M., Kistler, R., Collins, W., Deaven, D., Gandin, L., Iredell, M., 
Saha, S., White, G., Woolen, J ,  Zhu, Y., Chelliah, M., Ebisuzaki, W., Higgins, W., 
Janowiak, J . ,  Mo, K. C., Ropelewski, C., Wang, J . ,  Leetma, A., Reynolds, R., Jenne, 
R. und Joseph, D. (1996): The NCEPINCAR 40-year reanalysis project. Bulletin of 
the American Meteorological Society, 77 (3), 437-470. 
Kalnay, E., Kistler, R.  und Kanamitsu, M. (1998): NCEPINCAR 40-year reanalysis over- 
wiev, in: WCRP (Hrsg.), First WCRP international conference on reanalyses, Silver 
Spring, Maryland, USA, 27-31 October, 1997, WMO/TD-No. 876, 1-7, Geneva. 
Kanamitsu, M., Ebisuzaki, W.,  Woolen, J . ,  Potter, J .  und Fiorino, M. (2000): Overview on 
NCEPIDOE Reanalysis-2, in: WCRP (Hrsg.), Second WCR.P international conferene 
on reanalyses, Wokefield Park, nr. Reading, UK, 23-27 August, 1999, WMOITD-No. 
985, 1-4, Geneva. 
Karcher, M. (2001): persÃ¶nlich Mitteilung, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meer- 
esforschung, Bremerhaven. 
Kassens, H., Hubberten, H. W. ,  Pryamikov, S. M. und Stein, R. (1994): Russian-German 
Cooperation in the Siberian shelf seas: Geosytem Laptev Sea, Berichte zur Polarfor- 
schung 144, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven. 
Kassens, H., Piepenburg, D., Thiede, J.,  Timokhov, L., Hubberten, H. W.  und Pryamikov, 
S. M. (1995): Russian-German Cooperation: Laptev Sea System, Berichte zur Polarfor- 
schung 176, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven. 
Kassens, H. (1997): Laptev Sea System: Expeditions in 1995, Berichte zur Polarforschung 
248, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven. 
Key, J .  R. und Chan, A. C. K. (1999): Multidecadal global and regional trends in 1000 nlb 
and 500 mb cyclone frequencies. Geophysical Research Letters, 26 (14), 2053-2056. 
Key, R. J . ,  Wang, X., Stoeve, J .  C. und Fowler, C. (2001): Estimating the cloud sky 
albedo of sea ice arid snow from space. Journal of Geophysical Research, 106 (D12), 
12489-12497. 
Literat urverzeichnis 
Kistler, R., Kalnay, E., Collins, W., Suranjana, S., White, G., Woolen, J.,  Chelliah, M., 
Ebisuzaki, W., Kanamisatu, M., Kousky, V., van den Dool, H. ,  Jenne, R. und  Fiorino, 
M. (2001): The NCEP-NCAR 50-year reanalysis project. Bulletin of the  American 
Meteorological Society, 82 (2), 247-267. 
Kolatschek, J .  S. (1998): Meereisdynamik und Sedimenttransport in der Arktis: Ergeb- 
nisse aus Fallstudien, Fernerkundung und Modellierung, Dissertation, Fachbereich Phy- 
sik/Elektrotechnik der UniversitÃ¤ Bremen. 
KÃ¶nig-Langlo G. und Augstein, E. (1994): Parameterization of the downward long-wave 
radiation a t  the earths surface in polar regions. Meteorologische Zeitschrift, 3 (6), 343- 
347. 
KÃ¶pken C. (1998): Assimilation von direkten Messungen und Satellitenretrievals in ein 
Mesoskala-Modell: Nutzen fÃ¼ die Analyse und Simulation polarer Mesozyklonen, Be- 
richte des Deutschen Wetterdienstes 203, Deutscher Wetterdienst, Offenbach am Main: 
171 pp. 
Kotchetov, S. V., Kulakov, I. Yu., Kurajov, V. K., Timokhov, L. A. und Vanda, Yu. A. 
(1994): Hydrometeorological regime of the Laptev Sea, Part  1 of research subcontract 
- Observation of the ice motion in the marginal Siberian seas, Arctic and Antarctic 
Research Institute, St. Petersburg: 85 pp. 
KAllberg, P. (1997): Aspects of the re-analysed climate. ECMWF Re-Analysis Report 
Series 2, European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, Reading: 261 pp. 
Laevastu, T. (1960): Factors affecting the temperature of the surface layer of the sea. 
Comn~entationes Physico-Mathematicae, 25 (1). 
Lammers, R. B., Shiklomanov, A. I,,  VÃ¶rÃ¶smart C. J . ,  Fekete, B. M. und Peterson, 
B. J .  (2001): Assessment of contemporary Arctic river runoff based on observational 
discharge records. Journal of Geophysical Research, 106 (D4), 3321--3334. 
Launiainen, J. und Cheng, B. (1998): Modelling of ice thermodynamics in natural water 
bodies. Cold Regions Science and Technology, 27, 153-178. 
Launiainen, J . ,  Johansson, M., M., Lahtinen, A., SeinÃ und Bareiss, J.  (2001): Reflections 
of the Northern Atlantic and Arctic forcing on sea ice and hydrographic conditions 
in the Northern Seas, Climate change and variability in Northern Europe - Climate 
change symposium, Turku, Finland, June 6-8, 2001, Poster und Vortrag. 
Lemke, P. (1987): A coupled one-dimensional sea ice - ocean model. Journal of Geophysical 
Research, 92 ((312)) 13164-13172. 
Lewis, E .  L. (2000): The  freshwater budget of the Arctic Ocean, NATO Science Series 2 
- Environmental Security 70, Kluwer Academic Publishers, Dordrecht: 623 pp. 
Literat urverzeichnis 
Lott, F .  und Miller, M. J .  (1997): A new sub-grid scale orographic drag parametrization: 
its f o r m ~ l ~ t i o n  a d testing. Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, 114,  
989-1025. 
Louis, J.-F. (1979): A parametric model of vertical eddy fluxes in the atmosphere. 
Boundary-Layer Meteorology, 17,  187-202. 
LÃ¼pkes C. (1993): Parametrisierung wolkenmikrophysikalischer Prozesse, Promet - Me- 
teorologische Fortbildung 112, Deutscher Wetterdienst,, Offenbach, 34-40. 
Makshtas, A. P., Andreas, E. L., Svyashchennikov, P. N. und Timachev, V. F. (1998): 
Accounting for clouds in sea ice models, Technischer Bericht, Cold Regions Research 
Engineering Laboratory 98-9, Hanover N.H.: 32 pp. 
Martinson, D. G. und Steele, M. (2001): Future of the Arctic sea ice cover: implications 
of an Antarctic dialog. Geophysical Research Letters, 28 (2), 307-310. 
Maslanik, J .  A., Serreze, M.  C. und Barry, R. G. (1996): Recent decreases in Arctic sum- 
mer ice cover and link8ges to atmospheric circulation anomalies. Geophysical Resea,rch 
Letters, 223 (13), 1677-1680. 
Maslanik, J .  A. und Silcox, R. A. (1993); Temporal variation of cloud fraction: effects on 
a simulated sea-ice Cover. Geophysical Research Letters, 20 (23), 2651-2654. 
Maslowski, W., Zhang, Y. und Semtner, A. J .  (1998): River water inflow to the Arctic 
Ocean - conditions of formation, time, variability and forecasts, in: WCRP (Hrsg.), 
Proceedings of the ACSYS conference on polar processes and global climate (Rosario, 
Orcas Island, WA, USA, 3-6 November, 1997), WMOITD-No. 908, Geneva, 159-161. 
Maykut, G. A. und Perovich, D. A. (1987): The role of shortwave radiation in the summer 
decay of a sea ice cover. Journal of Geophysical Research, 92 (C7), 7032-7044. 
Maykut, G. A. und Untersteiner, N. (1971): Some results from a time-dependent thermo- 
dynamic model of sea ice. Journal of Geophysical Research, 76  (C6), 1550-1575. 
Maykut, G. A. (1978): Energy exchange over young sea ice in the Central Arctic. Journal 
of Geophysical Research, 83 (C7), 3646-3658. 
Miller, J. R. und Russel, G. L. (1992): The impact of global warming on river runoff. 
Journal of Geophysical Research, 97  (D3), 2757-2764. 
Nalimov, Yu. V. und Timerev, A. A. (1974): Albedo values for the snow and ice cover in 
the lower reaches and estuwies of arctic rivers. Meteorology and Hydrology, 5, 90-97. 
Nalimov, Yu. V. (1961): Air reconnaissance of the ice at the mouths of Arctic rivers in 
the spring a,nd fall of 1960. Problemy Arktiki i Antarktiki, 9, 95-96. 
Ljteraturverzeichnis 
Nalimov, Yu. V. (1995): The ice-thermal regime a t  front deltas of rivers of the  Laptev 
Sea, Berichte zur Polarforschung 176, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeres- 
forschung, Bremerhaven. 
Nansen, F. (1902): The Nor~vegian North Polar Expedition 1893-1896 - Scientific Resultsl 
Bd. 111, London. 
Nordeng] T .  E. und Rasmussenl E. A. (1992): A most beautiful polar 1 0 ~ ~ .  .4 case stucly 
of a polar lo~v development in the Bear Island region. Tellus, 44A, 81--99. 
NÃ¼rnberg D., Wollenburg, I,, Dethleff] D.] Eicken, H., Kassens, H,, Letzig: T . ,  Reimnitz, 
E. und Thiede, J .  (1994): Sediments in Arctic sea ice - implications for cntrainment, 
transport and release. Marine Geology, 119,  185-214. 
Ã–st.erle H., Gla,uer, J .  und Denhard, M. (1999): Struktur, Aufbau und statistische Pro- 
grammbibliothek der meteorologischen Datenbank an1 P0tsda.m-I~istitut fÃ¼ Klimafol- 
genforschung, Technischer Bericht 49, Potsdam-111stitut fÃ¼ Klimafolgenforsch~ing, Pot,s- 
dam: 107 pp. 
Parkinson, C. L. und Washington, W. 91. (1979): A large-scale numerical model of sea 
ice. Journal of Geophysical Resea.rch, 84 (Cl ) ,  311-337. 
Pavlov, V. I<., Timokhov, L. '4., Baskakov, G. A., Kulakov: ibI. Yu., Kurazhov, V. I<.] 
Pavlov, P. V., Pivovarovl S. V. und Sta~lovoy, V. V. (1994): H~~drometeoroIogical regilne 
of the Kara, Laptev and East Siberian Seas, Part 1 of research subcontract - Processes 
of transfer and transformation of contaminants inflowing by continental discharge into 
the Karai Laptev and East Siberian Seas, Arctic and Antarctic Research Institute, St. 
Petersburg: 179 pp. 
Perovicli, D. K., Roesler, C. S. und Pegau, \V, S. (1998): VariabiIit,y i11 Arctic sea ice 
optical properties. Journal of Geophysical Research, 103 (C l ) ,  1193-1208. 
Perovich, D. I<. (1996): Tlle optical properties of sea ice, Technischer Bericht; Cold Regions 
Research Engineering Laboratory 96-ll Hanover N.H.: 25 pp. 
Pix~ovarov, S. V., HÃ¶lemann J , ,  Kasscns, H,, Antonow, NI, und Dmitrenko, I. (1999): 
Dissolved oxygen, siliconl phosphorus and suspended matter concentrations during the 
spring brea.kup of the Lena River, in: H. Kassens] H, Bauch, I. Dmitrenko, H. Eicken, 
H.-VV. Hubberten> M. Melles, J. Thiede und L, Tirnokhov (Hrsg.), Land-ocean systems 
in the Siberian Arctic: Dynamics and history, Springer, Berlinl 251-254. 
Plitkin, G, A. (1979): Inflovs of surface \Vaters into Siberian and far eastern seas and 
method of calculating it in individual years, Water Resources, 5, 211-219. 
Polyakov, I. V. und Johnson, M. A. (2000): Arctic decadal and i n t e r d e ~ a d ~ l  va.riabi1ity. 
Geophysical Research Letters] 27 (241, 4097-4100. 
Li teraturverzeichnis 
Polyakovl I. V., Proshutin~ky~ A. Y. und Johnson] M. A. (1999): Seasonal cycles in  two 
regimes of Arctic climate. Journal of Geophysical Research] 104 ( C l l ) ]  25761-25788. 
Prange] bl. und Gerdes] R. (1999): Influence of Arctic river runoff on the circulation in the 
Arctic Ocean, the Nordic Seas and the North Atlantic, in: ICES ASC (Hrsg.), Nordic 
Seas Exchange] l999/L:1l1 International council for the exploration of the Sea - Annual 
Science Conference, 5 pp. 
Prange, M. (2000): persÃ¶nlich Mitteilung] Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meer- 
esfor~chung~ Bremerhaven. 
Prokhorovl A. M. (Hrsg.) (1974-1979): Great Soviet Encyclopedia., translation of the third 
edition, MacMilla.n, New Yorkl 3 Aufl. 
Proshutin~ky~ A. Y. und Johnson] M. A. (1997): Two circulation regimes of the wind- 
driven Arctic Ocean. Journal of Geophysical Research, 1997 (C6)) 12493-12514. 
Racholdl V. (2000): Russian-German Cooperation: Sytem Laptev Sea 2000 - The expediti- 
On Lena 199g1 Berichte zur Polarforschung 354] Alfred-Wegener-Institut~ Bremerhaven. 
Reedl R. K. (1977): On estimating insolation over the ocean. Journal of Physical Ocea- 
nography] 7, 482-485. 
Reimnitz] E.] Dethleff, D. und NÃ¼rnberg D. (1994): Contrasts in Arctic Shelf sea-ice 
regimes and some implications: Beaufort Sea versus Laptev Sea. Marine Geology, 119: 
215-225. 
Reimnitz] E. (1995): Multiyear fast ice along the Taymyr Peninsula: Siberia. Arctic, 48 (4)] 
359-367. 
Reimnitz, E. (1999): persÃ¶nlich Mitteilung, U.S. Geological Survey, Menlo Park: CA 
Rigor, I. G.] Colonyl R. L. und Martin, S. (2000): Variations in surface air temperature 
observations in the Arctic, 1979-1997. Journal of Climate, 13 (1)) 896-914. 
Robinson: D. A.] Serreze] M. C.] Barry] R. G.] Scharfen: G. und Kukla, G. (1992): Large- 
scale patterns and variability of snowmelt and parameterized surface albedo in the 
Arctic Basin. Journal of Climate, 5 (lO)] 1109-1119. 
Romanovl I. P. (1996): Atlas of ice and Snow of the Arctic Basin and Siberian Shelf Seas: 
2. Aufl.] Backbone Publisl~ing Company, Translated and edited by Dr. Alfred Tunik, 
Elmwood Park: 277 pp. 
Saucier] F. J .  und Dionne, J .  (1998): A 3-D coupled ice-ocean model applied to Hudson 
Bay, Canada: The seasonal cycle and time-dependent climate response to atmospheric 
forcing and runoff. Journal of Geophysical Research] 103 (C12), 27689-27705. 
Li temt urverzeichnis 
SchÃ¶nwiese C.-D., Walter, A.> Rapp, J . ,  MeyhÃ¶fer S,  und Denhard, AI. (1998): Statis- 
tische Analyse der KlimavariabilitÃ¤ und anthropogenen Klimasignale in globaler und 
regionaler Betrachtung, Tcclmischer Bericht 102, Institut fÃ¼ h~Ieteorologic und Geo- 
physik der U~liversitÃ¤ Franl~furt~ Frankfurt a. M.: 156 pp, 
Schweiger, A. J . ,  Lindsay, R.  NT.> Key, J .  R. und Francisl J .  A, (1999): -4i-ctic clouds in 
multiyear satellite da ta  Sets. Geophysical Research Letters, 26  (13): 1845-1848. 
Searcy, C., Dean, K. ~ i n d  Stringerl W. J .  (1996): A river-coastal sea ice interaction model: 
Wiackenzic River Delta. Journal of Geophysical Research, 1 0 1  (C4), 8885-8894. 
Semtncr, A. J .  (1976): 24 model for the thermodynamic gro~vtll of sea i c ~  in numerical 
investigations of climate. Journal of Physical Oceanography, 6 ,  379-389. 
Serrezel hll. C., Box, J .  E., Barryl R.  und Walsh, J .  E .  (1993a): Characteri~t~ics of Arctic 
s y ~ ~ o p t i c  a tivityl 1952-1989. h/leteorology and Atmospheric Physics, 51, 147--164. 
Serreze, NI. C. und Hurstl C.  M. (2000): Representation of mean Arctic precipit,a.tion from 
NCEP-NCAR and ERA reanalyses. Journal of Climate, 13 ( I ) ,  182-201. 
Serreze, NI. C .>  Key, J .  R., Box, J .  E., Wfaslanikl J .  A. und Steffen, K. (1998): A new 
monthly climatology of global radiation for the Arctic and comparisons with NCEP- 
NCAR Rea~lalysis and ISCCP-C2 fields. Journal of Climate? 11 (2)$ 121-136. 
Serrezel M. C. ,  Lynch, A. 1-1. und Clark, hl. P. (2001): Tlie arctic frontal Zone as Seen in 
the NCEPINCAR reanalysis. Journal of C l i ~ n a t c ~  1 4  (7): 1550-1567. 
Serreze, hf. C. ,  Maslanik, J .  A.> Key, J .  R., Kokaly, R. F. und Rol~inson, D. A. (1995): 
Diagnosis of the record minimum in Arctic sea ice area during 1990 and associated Snow 
Cover extremes. Geophysical Research Letters, 22  (16)) 2183-2186. 
Serreze: h4. C., hlfaslanik, J .  '4. und Key1 J. R. (1999): Atmospheric and sea ice cllarac- 
teristics of the Arctic Ocean and the SHEBA field region in the B e a ~ ~ f o r t  Seal NSIDC 
Special Report 4, National Snow and Ice Data Center, B o ~ l d e r ~  Coloraclo: 217 pp. 
Serreze, M. C., hiaslanik, J. A., Scharfen, G. R. ,  Barry1 R. G. und Robinson. D. A. (1993b): 
Interannual variations in Snow n ~ e l t  over Arctic sea ice and relationships to atmospheric 
forcing. Annals of Glaciology, 1 7 ,  327-331. 
Serrezc, M. C., VTa1sh, J . ,  Chapin, F'., Osterkamp, T. .  Dyugerov, LI..  Ron~anovsky, V.> 
Oechel, W., hlIorrison, J . ,  Zhang, T .  und Barry, R. G. (2000): Observational e~ idence  of 
recent changes in the northern high-latitude environment. Climatic Changel 4 6  (1-21, 
159-207. 
Serreze, M. C. (1995): Cli~natological aspects of cyclone development and deca.y in the 
Arctic. Atmospl~cre-Ocean> 33 ( I ) ,  1-23, 
Shiklomanovl A. I. (1994): The impact of global climate anthropogenic changes on runoff 
in t,he Yenisei River Basin. Russian LfIeteorology a11d Hydro1ogy1 (211 68-75. 
Literat urverzeichnis 
Shiklomanov, I. A. und Shiklomanov, A. I. (1999): Assessment of the impacts of climate 
variability and change On the hydrology of Asia and Australia, in: J .  C. van Dam (Hrsg.), 
Impacts of climate change and climate variability On hydrological regimes, Inter~iational 
Hydrological Series, Cambridge, U.K., 85-106. 
Shine, K. P. und Henderson-Sellers, A. (1985): The sensitivity of a thermodynamic sea ice 
model to changes in surface albedo parameterization. Journal of Geophysical Research, 
90 (Dl) ,  2243-2250. 
Shine, K. P. (1984): Parametrization of the shortwave flux over high albedo surfaces 
as a function of cloud thickness and surface albedo. Quarterly Journal of the Royal 
h~leteorological Society, 110,  747-764. 
Smith, D. M. (1998): Observation of perennial Arctic sea ice melt and freeze-up using 
passive microwave data. Journal of Geophysical Research, 1 0 3  (C12), 27753-27769. 
Smith, L. C. (2000): Trends in Russian arctic river-ice formation and breakupl 1917 to 
1994. Physical Geographyl 2 1  ( I ) ,  46-56. 
Sonntag, D. (1994): Advancements in the field of hygrometry. Meteorologische Zeitschrift, 
3 (21% 51-66. 
Steele, M. und Boyd, T .  (1999): Retreat of the cold halocline layer in the Arctic Ocean. 
Journal of Geophysical Research, 1 0 3  (CS), 10419-10435. 
Stein, R. (1998): Arctic Paleo-River Discharge (APARD), Berichte zur Polarforschung 
279, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven. 
Stendell M. und Arpe, K. (1997): Evaluation of the hydrological cycle in reanalyses and 
observations, Report 228, Max-Planck-Institut fÃ¼ Meteorologie, Hamburg: 52 pp. 
Stigebra.ndt, A. (1981): A n~odel  for the thickness arid salinity of the upper layer in 
the Arctic Ocean and the relationship between the ice thickness and some external 
parameters. Journal of Physical Oceanography, 111 1407-1422. 
Stroeve, J., Li, X, und Maslanik, J .  A. (1997): An intercomparison of Dh4SP-Fll- and 
Fl3-derived Sea ice products, NSIDC Special Report 5, Na.tiona1 Snow and Ice Data 
Center, Boulder, Colorado: 14 pp. 
Thomas, C. H. (1998): Langzeitanalyse der antarktischen Meereisbedeckung a.us passiven 
bfikrowellendaten, Berichte zur Polarforschung 284, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- 
und Ivieeresforschung, Bremerhaven. 
Timokhov, L. A. (1994): Regional characteristics of the Laptev and the East Siberian Seas: 
Climate, topography, ice phases, thermohaline regime, circulation, Berichte zur Polar- 
forschung 144, Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung, Bremerhaven, 
15-31. 
Literat urverzeichnis 
Trenberth, I<. (1998): Evaluation of the atmospheric moisture and hydrological cycle in  
the NCEPINCAR reanalyses. Climate Dynamits, 14, 213-231. 
Tresliriikov, A. F. und Ivanov, V. V. (1980): Studies of the Arctic environment in connec- 
tion with the partial lvithdrawal of discharge of siberian rivers. Problems of t,he .4rctic 
and Antarctic - collection of articles, 55, 1-9. 
UNESCO (1969): List of international hjrdrological decade stations of the ~izorld, S t ~ ~ d i e s  
and reports in Hydrology 6, United Nations, Paris: 148 pp. 
Uppala, S. (1997): Observing System performance in ERA, ECl4IVF Re-Analysis Report 
Serics 3, European Centre for hliedium-Range Weather F'orecasts. Reading: 261 pp. 
Uttal, T., Curry, J .  *4., hlIcPllee, h/I. G., Perovich, D. K,, h/Ioritz, R. E., Maslanik? J .  A., 
G ~ ~ e s t ,  P. S., Stern, H. L., h'loore, J .  A., Turenne, R , ,  Heiberg> '4., Serreze% M. C., 
\\'ylie, D. P., Persson, 0. G.: Pa~~l son ,  C A., Halle, C.: Morsion, J .  H.> bl'l~eeler, P. '4.) 
Makshtas, A., Welch, H., Shupe, M. D., Intrieri, J .  WI., Stamnes, I<., Lilidsay, R. W., 
Pinkel, R. ,  Pegau, W .  S., Stanton, T. P. und Grenfeld, T. C. (2002): S ~ ~ r f a c e  Heat 
Budget of t,he Arctic Ocean. B~llletin of the American Meteorological Society, 83 (21, 
255.~275. 
VDI 3786 (1988): hleteorologiscl~e Messungen fÃ¼ Fragen der Luftreinl~altung - IVind, 
VDI-Richtlinien 3786, Blatt 2, \rDI, DÃ¼sseldorf 38 pp. 
VDI 3789 (1994): Um~ireltmeteorologie - IVechsel~i~irkungen z~vischen At~nosphÃ¤r und 
OberflÃ¤chen Bereclinung der kurz- und lailg\velligen Strahlung, VDI-Richtlinien 3789, 
Blatt 2, VDI, DÃ¼sseldorf 52 pp. 
Vuglinsky, 1'. S. (1998): River water inflo~v to the Arctic Ocea,n - conclit,ions of formation, 
time, variabiIity and forecasts, in: WCRP (Hrsg,), Proceedings of the ACSYS conference 
on polar processes and global climate (Rosario, Orcas Island, VSA. 3-6 November, 
19971, MTh40/TD-No. 908, 275 -276, Geneva. 
IValsh, J .  E. und Chapman, \I7. L. (1998): Arctic cloud-radiation-temperature associations 
in observational data and atmospheric reanalyses. Journal of Climate, 11 ( l l ) ,  3030- 
3045. 
Warren, S. G., Rigor, I. G., Untersteiner, N., Radionov, V. F. und Bryazgin: N. N. (1999): 
Sno~il depth on Arctic sea ice. Journal of Climate, 12 (6)) 1814-1829. 
Mrarren, S. G. (1982): Optical properties of Snow. Reviews of Geophysics and Space Phy- 
sics, 20 (11, 67-89. 
MJCRP (1992): Scientific concept of the Arctic Climate System Study - Report of the 
JSC Study Group on ACSYS, Bremerhaven, Germany, 10--12 June 1991, and London, 
U.K. 1 8 . ~ 1 9 .  November 1991, WhfIO/TD-No. 486, World Meteorological Organisation, 
Geneva: 89 pp. 
Literat urverzeichnis 
WCRP (1994): ACSYS Initial Implementation Plan, WMO/TD-No. 627, World Meteo- 
rological Organisation, Geneva. 
WCRP (2001): Climate and Cryosphere (CliC) Project - Science and coordination plan, 
WMOITD-No. 1053, World Meteorological Organisation, Geneva: 41 pp. 
Weatherly, J .  W., Briegleb, B. P., Large, W.  G. und Maslanik, J .  A. (1998): Sea ice and 
polar climate in the NCAR CSM. Journal of Climate, 11 (6), 1472 -1486. 
Weatherly, J. W. und Walsh, J .  E. (1999): The effects of precipitation and river runoff in 
a coupled ice-ocean model of the Arctic. Climate Dynamits, 12, 785-798. 
White, G. H. (2000): Long-term trends in the NCEPINCAR reanalysis, in: WCRP 
(Hrsg.), Second WCRP International Conferene on Reanalyses, Wokefield Park, nr. 
Reading, UK, 23-27 August, 1999, WMOITD-No. 985, 54-57, Geneva 
WMO (1985): WMO sea-ice nomenclature - terminology, codes and illustrated glossary, 
WMO/DMM/BMO 259-TP-145, World Meteorological Organisation, Geneva. 
WMO (1993): Weather reporting - Observation stations, WMO Publication 9 Vol. A, 
World Meteorological Organisation, Geneva. 
Yen, Y. C., Cheng, K. C. und Fukusako, S. (1991): Review of intrinsic therniophysical 
properties of snow, ice, sea ice, and frost, in: J .  P. Zarling und S. L. FausseU (Hrsg.), 
Proceedings 3rd international symposium on cold regions heat transfer, Fairbanks, AK, 
June 11-14, 1991, University of Alaska Fairbanks, 187-218. 
Zakharov, V. F. (1966): The role of flaw leads off the edge of fast ice in the hydrological 
and ice regime of the Laptev Sea. Oceanology, 6 (1), 815-821. 
Zillman, J. W. (1972): A study of some aspects of the radiation and heat budgets of 
the southern hemisphere oceans, Meteorological Studies, 26, Bureau of Meteorology, 
Department of the Inferior, Canberra: 562 pp. 
Zubov, N. N. (1963): Arctic ice, translation by Naval Oceanographic Office and American 
Meteorological Society under contract to Air Force Cambridge Research Center 1963, 
US Naval Electronics Laboratory, San Diego, California: 491 pp. 
A Symbole und AbkÃ¼rzunge 
Symbolverzeichnis 
Symbol Bezeichnung Einheit 
Lateinische Buchstaben 
Â¡ Spezifische WÃ¤rmekapazitÃ der Luft bei p= const. 
CW Spezifische WÃ¤rmekapazitÃ des FluÂ§ und Brackwassers 
C Turbulenter Austauschkoeffizient 
Ce Turbulenter Austauschkoeffizient fÃ¼ latente WÃ¤rm 
Cf Wolkenfaktor 
Ci,. Turbulenter Austauschkoeffizient fÃ¼ fÃ¼hlbar WÃ¤rm 
Cr Austauschkoeffizient fÃ¼ fÃ¼hlbar WÃ¤rm von FluÃŸwasse 
d Kalendertag (Tag im Jahr) 
e Partialdruck des Wasserdampfes 
e~ Partialdruck des Wasserdampfes Ã¼be Eis 
'-W Partialdruck des Wasserdampfes Ã¼be Wasser 
.9 Schwerebeschleunigung 
h Dicke des Meereises 
h f 2 Dicke des Festeises 
h. Machtigkeit der Schneedecke 
h* Effektive thermodynamische Eisdicke 
Fhtm Summe der EnergiestrÃ¶m an der Eisunterseite 
Fsfc Summe der EnergiestrÃ¶m an der Eisoberseite 
L f Spezifische SchmelzwÃ¤rm des Festeises 
L, Spezifische latente WÃ¤rm fÃ¼ Sublimation 
LU Spezifische latente WÃ¤rm fÃ¼ Verdunstung 
NC Gesamtbedeckungsgrad 
P Luftdruck 
?a Spezifische Feuchte 
9; Spezifische Feuchte bei SÃ¤ttigun 
Q AbfluÃ (hier Durchflufl) 
Qa AtmosphÃ¤rische Energiestrom 
QC WÃ¤rmeleitungsstro 
Qe Latenter WÃ¤rmestro 
Qh FÃ¼hlbare WÃ¤rmestro 
Q-n WÃ¤rmestro infolge von Schmelzen und Gefrieren 
Qn NettowÃ¤rmestro 
QO Ozeanischer WÃ¤rmestro 
Bezeichnung 
FluÃŸwasserwÃ¤rmestr 
FlufiwasserwÃ¤rmestro an der Eisunterseite 
FluÃŸwasserwÃ¤rmestr an der Eisoberseite 
Abstand zwischen Erde und Sonne 
Mittlerer Abstand zwischen Erde und Sonne 










Thermodynamische Ã„nderun der Eisdicke 
Solarkonstante 







Temperatur an der Unterseite des Festeises 
Taupunktstemperatur 
Schmelztemperatur des Schnees und des Eises 
Gefrierpunktstemperatur des Meerwassers 
Schichtmitteltemperatur der Abflufifahne 
Schelfwassertemperatur 
Temperatur an der Ãœberflutete Oberseite des Festeises 
Temperatur des Ozeanwassers 
Temperatur an der Oberseite des Festeises oder Schnees 
Windgeschwindigkeit 
StrÃ¶mungsgeschwindigkei der AbfluÃŸfahn 
Ozeanische StrÃ¶mungsgeschwindigkei 
Mittelwert 
Breite der FluÃŸmundun 
Entfernung von der KÃ¼stenlini 
HÃ¶h in der AtmosphÃ¤r 
Schichtdicke der AtmosphÃ¤r und WassersÃ¤ul 
















P P ~ ,  
m s 1  
W m-2 
W m-' 















m s 1  
m s 1  






Symbol Bezeichnung Einheit 
Griechische Buchstaben 
Q f i  Albedo des Festeises 
Q S  Albedo des Schnees 
&W Albedo des Ãœberflutete Festeises 
(? Deklination der Sonne 
Ca Langwelliger Emissionsgrad des AtmosphÃ¤r 
â‚¬ Langwelliger Emissionsgrad des Festeises 
â‚ Langwelliger Emissionsgrad des Schnees 
f-vi Langwelliger Emissionsgrad des Wassers 
>!i WÃ¤rmeleitfÃ¤higke des Festeises 
A s  WÃ¤rmeleitfÃ¤higke des Schnees 
Pa Dichte der Luft 
Pfl Dichte des Festeises 
PS Dichte des Schnees 
PW Dichte des FluÂ§ und Brackwassers 



















Arktiteskij i Antarktiteskij Nautno-Issledodovatel'skij Institut 
Advanced Horizontal Range Algorithm 
Atmospheric Model Intercomparison Project I1 
Arktiteskij Naucno-Issledodovatel'skij Institut 
Anticyclonic Circulation Regime 
Arctic Climate System Study 
Arctic Oscillation 
Arctic Demonstration and Exploratory Voyage 













































Atmospheric Model Intercomparison Project 
Advanced Very High Resolution Radiometer 
Bundesministerium fÃ¼ Bildung und Forschung 
Climate Diagnostics Center 
Climate and Cryosphere Programme 
Cyclonic Circulation Regime 
US-amerikanisches Spionage-Satellitensystem 
Dezember, Januar, Februar 
Defence Meteorological Satellite Program 
Department of Energy 
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (Reading, UK) 
ECMWF Reanalyse 
Frost-Degree-Days, Frostgradzahl 
Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 
Global Area Coverage 
Global Runoff Data Centre (Koblenz) 
Gridded Binary 
Global Telecommunication System 
High Resolution Picture Transmission 
International Northern Sea Route Programme 
International Satellite Cloud Climatology Project 
Juni, Juli, August 
Local Area Coverage 
Long-term Mean 
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National Aeronautics and Space Administration 
National Center for Atmospheric Research (Boulder, USA) 
National Centers for Environmental Prediction (USA) 
Nansen Environmental and Remote Sensing Center 
National Oceanic and Atmospheric Administration 
North Atlantic Oscillation 
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Russian-American Initiative on Shelf-Land Environments in the Arctic 
Root Mean-Square error 
Satellite Active Archive 
Scientific Ice Expeditions 
Surface Heat Budget of the Arctic Ocean 
State Hydrological Institute (St. Petersburg) 
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World Climate Research Programme 
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Abbildung B.1: Isoplethendiagramme des mittleren tÃ¤gliche Abflusses [m3 s l ]  im Zeit- 
raum 1979 bis 1994. Dargestellt sind die Originalreihen von Anabar am Pegel Saskylakh 
(links oben), Olenek am Pegel Sukhana (rechts oben), Yana am Pegel Ubileynaya (links 
unten) und Indigirka am Pegel Vorontsovo (rechts unten). Datenquelle: GRDC. 
Validierung der Modellergebnisse mit Beobachtungsdaten 
Ãœberflutun des kÃ¼stennahe Festeises, Yana, 1993 
Abbildung B.2: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58p,in bis 
0.68pm) des Yanaddtas vom 27. Mai 1993, 1. Juni 1993, 5. Juni 1993 und 25. Juni 1993. Die 
Aufnahmen zeigen die zeitliche Entwicklung der Ãœberflutun des Festeises vor dem Yana- 
delta und die Bildung einer KÃ¼st,enpolynja Bildausschnitt: 240km X 240km. Datenquelle: 
NOAA-SAA. 
Ãœberflutun des kÃ¼stennahe Festeises, Indigirka, 1993 
Abbildung B.3: Georeferenzierte NOAA-AVHRR-Szenen (LAG, Kanal 1, 0.58pm bis 
0.68pm) des Indigirkadeltas vom 24. Mai 1993, 5. Juni 1993. 10. Juni 1993 und 26. Ju- 
ni 1993. Die Aufnahmen zeigen die zeitliche Entwicklung der ~ b e r f l u t u n g  des Festeises vor 
dem Indigirkadelta und die Bildung einer KÃ¼stenpolynja Bildausschnit,t: 240 km X 240 km. 
Datenquelle: NOAA-SAA. 
RÃ¤umlich Verteilung der Gesamtmeereiskonzentration 
in der Laptewsee und der Ostsibirischen See 
Einfluo von Polynjnen auf den Festeisaufbruch 
Gesamtmeereiskonzentration [%] 
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Abbildung B.4: Euml iche  Verteilung der Gesamtmeereiskonzentration in der ostsibi- 
rischen Arktis an ausgewÃ¤.hlte Tagen im Jahr 1990. Die Abbildungen zeigen die Auswei- 
tung der Ostlichen Neusibirischen Polynya vor der MÃ¼ndun der Indigirka. Die Meereiskon- 
zentrationen sind aus den SSM/I-Daten mit Hilfe des NASA-Team-Algorithmus abgeleitet. 
Die schwarzen Linien kennzeichnen die 20m- und 2001n-Isobathen. Datenquelle: NSIDC. 
Vergleich des Nettoenergieeintrages 
aus der AtmosphÃ¤r und dem FluÃŸwasse 
Nettoenergieeintrag im MÃ¼ndungsgebie der Indigirka 
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Abbildung B.5: Zeitreihen der berechneten Tagesmittel des Nettoenergieeintrages aus der 
AtmosphÃ¤r und dem FluÃŸwasse im Miindungsgebiet der Indigirka. Dargestellt sind die 
NettoenergieeintrÃ¤g einschliei3lich der Anteile aus dem Flui3wasscr an der Eisober- und 
Eisunterseite fÃ¼ das kÃ¼stennah (links) und das kiistenferue (rechts) Festeis, Mitt,elungs- 
zeitraum 1979 bis 1994. Datenquelle: ECMWF. 
Linearer Trend 
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Abbildung B.6: Zeitliche Ã„nderun der mittleren monatlichen Abfliisse [los rn3 s l ]  des 
Indigirka am Pegel Vorontsovo im Zeitraum 1940 bis 1994. Dargestellt sind die mittleren 
AbflÃ¼ss in den Monaten Mai, Juni, Juli und August sowie die linearen Trends (X sind die 
Anzahl der Jahre seit 1940). Datenquelle: GRDC, SHI. 
C Tabellen 
Angaben zu den hydrologischen Stationen im Untersuchungsgebiet 
Tabelle C.1: Angaben zu den hydrologischen Stationen im Untersucl~ungsgel~iet .  Tag = 
Tageswerte, Monat = Monatswerte, B = Beginn, E = Ende. Datenquelle: A R D B  (GRDC), 
R-ArcticNET (SHI). 
FluÂ AbfluÃŸpege LÃ¤ngen Breiten- Einzugsgebiets- Zeitraum 
gracl grad groÂ§ in 103 km2 T M 
ab Pegel gesamtn B E B E 
Khatanga Khatanga 102.45E 71.98N 275.0 364.0 1982 1991 1961 1991 
Anabar Saskylakh 
Olenek 7.5 km Purb 











Bol. Anui Konstantinovo 
Amguema Shoumy Broook 
Bezugszeitraum: "aus: (Prokhorov, 1974-1979), "7.5 km fluÂ§abwÃ¤rt der MÃ¼ndun des Pur. "8.0 km 
fluÃŸaufwÃ¤r der MÃ¼ndun des Pur 
HÃ¶he der Schneedecke auf dem Festeis 
in der Laptewsee und Ostsibirischen See 
Tabelle C.2: Monatsmittelwerte (April) der SchneehÃ¶he [cm] auf dem Festeis in den 
Mundungsgebieten verschiedener sibirischer FlÃ¼sse abgeleitet aus den sechsstÃ¼ndliche Re- 
analysen des NCEP/DOE-AMIP-11-Projektes: Anabar (An), Olenek (Ol), Lena-Olenekskaya 
(L-Ol), Lena-Tumatskaya (L-Tu), Lena-Trofimovskaya (L-Ol), Lena-Bykovskaya (L-By), 
Yana (Ya), Indigirka (In), Kolyma (Ko). Die langjÃ¤hrige Mittelwerte ( 5 )  und Standard- 
abweichungen (s) fÃ¼ April beziehen sich auf den Zeitraum 1979 bis 1994 (a) und 1979 bis 
1999 (b). 
Jahr An 01 L-01 L-Tu L-Tr L-By Ya* In  Ko 
1979 0.05 0.24 0.24 0.23 0.29 0.13 0.20 0.26 0.46 
1980 0.20 0.12 0.12 0.19 0.26 0.13 0.20 0.27 0.53 
1981 0.20 0.10 0.10 0.08 0.24 0.12 0.21 0.29 0.49 
1982 0.25 0.34 0.34 0.19 0.33 0.11 0.21 0.30 0.51 
1983 0.22 0.26 0.26 0.13 0.15 0.08 0.21 0.34 0.49 
1984 0.18 0.29 0.29 0.14 0.32 0.15 0.23 0.30 0.30 
1985 0.20 0.31 0.31 0.19 0.34 0.15 0.26 0.37 0.47 
1986 0.11 0.31 0.31 0.03 0.32 0.10 0.22 0.33 0.33 
1987 0.20 0.28 0.28 0.12 0.31 0.14 0.23 0.32 0.42 
1988 0.23 0.34 0.34 0.13 0.30 0.14 0.25 0.35 0.44 
1989 0.19 0.31 0.31 0.13 0.27 0.12 0.23 0.34 0.37 
1990 0.20 0.29 0.29 0.12 0.13 0.09 0.19 0.28 0.40 
1991 0.05 0.29 0.29 0.16 0.18 0.10 0.20 0.30 0.32 
1992 0.15 0.06 0.06 0.04 0.28 0.14 0.16 0.18 0.37 
1993 0.20 0.30 0.30 0.19 0.32 0.15 0.24 0.32 0.49 
1994 0.21 0.31 0.31 0.22 0.32 0.10 0.19 0.28 0.30 
1995 0.25 0.17 0.17 0.15 0.15 0.10 0.11 0.11 0.48 
1996 0.21 0.33 0.33 0.08 0.31 0.15 0.25 0.34 0.32 
1997 0.19 0.32 0.32 0.23 0.38 0.18 0.27 0.36 0.48 
1998 0.20 0.33 0.33 0.06 0.30 0.17 0.23 0.28 0.46 
1999 0.00 0.30 0.30 0.15 0.20 0.38 0.25 0.12 0.34 
Z(a) 0.18 0.26 0.26 0.14 0.27 0.12 0.21 0.30 0.42 
s (a)  0.06 0.09 0.09 0.06 0.07 0.02 0.03 0.04 0.08 
Z ( b )  0.18 0.27 0.27 0.14 0.27 0.14 0.22 0.29 0.42 
s(b) 0.07 0.08 0.08 0.06 0.07 0.06 0.04 0.07 0.08 
*Mittelwert von Lena-Bykovskaya und Indigirka 
Festeisdicken 
in der Laptewsee und der Ostsibirischen See 
Tabelle (3.3: Eisdicken [m] Ende April in verschiedenen Gebieten der Laptewsee und der 
Ostsibirischen See, abgeleitet nach einer empirischen Formel von Zubov (1963) aus der Frost- 
gradzahl. Die Lufttemperaturen stammen aus den Reanalysen der NCEPINCAR und des 
ECMWF sowie den SYNOP-Meldungen. Die langjÃ¤hrige Mittelwerte (Z) und Standard- 
abweichungen (s) sind fÃ¼ die BezugszeitrÃ¤um 1979 bis 1994 (a) und 1979 bis 1999 (b) 
angegeben. 
Jahr Laptewsee Ostsibirische See 
120.00E 133.12E 136.50E 153.75E 161.25E 
75.24N 73.33N 71.50N 73.33N 71.43N 
1979 2.00 1.93 1.96 1.99 1.80 
1980 1.82 1.88 1.90 2.04 1.81 
1981 1.73 1.71 1.76 1.90 1.73 
1982 1.78 1.75 1.82 1.91 1.72 
1983 1.79 1.83 1.93 1.90 1.81 
1984 1.76 1.81 1.81 1.94 1.85 
1985 1.82 1.83 1.84 1.91 1.75 
1986 1.76 1.79 1.83 1.90 1.78 
1987 1.81 1.85 1.87 1.92 1.78 
1988 1.80 1.83 1.87 1.92 1.81 
1989 1.76 1.71 1.73 1.83 1.71 
1990 1.76 1.76 1.79 1.82 1 .68 
1991 1.79 1.81 1.88 1.90 1.77 
1992 1.79 1.77 1.80 1.82 1.69 
1993 1.83 1.82 1.85 1.89 1.79 
1994 1.88 1.86 1.86 1.90 1.75 
1995 1.78 1.74 1.77 1.80 1.78 
1996 1.79 1.79 1.80 1.77 1.68 
1997 1.83 1.84 1.85 1.85 1.72 
1998 1.84 1.78 1.87 1.83 1.81 
1999 1.90 1.88 1.88 1.79 1.77 
x (a )  1.81 1.81 1.84 1.91 1.76 
s (a )  0.06 0.06 0.06 0.06 0.05 
x!b} 1.81 1.81 1.84 1.88 1.76 
s(b) 0.06 0.06 0.06 0.07 0.05 
Kalendertag des Schmelzsignals in SMMR und SSM/I 
Tabelle (2.4: Beginn des oberflÃ¤chliche Schmelzens der Schneedecke auf dem Festeis 
[Kalendertag] in den MÃ¼ndungsgebiete verschiedener sibirischer FlÅ¸sse abgeleitet aus 
den passiven Mikrowellendaten der SMMR- und SSM/I-Radiometer: Anabar (An), Ole- 
nek (Ol), Lena-Olenekskaya (L-01) , Lena-Tumatskaya (L-Tu) , Lena-Trofimovskaya (L- 01) , 
Lena-Bykovskaya (L-By), Yana (Ya), Indigirka (In), Kolyma (Ko). Die langjÃ¤hrige Mittel- 
werte (3)  und Standardabweichungen (s) fÃ¼ April beziehen sich auf den Zeitraum 1979 bis 
1994 (a) und 1979 bis 1999 (b).  
Jahr An 01 L-01 L-Tu L-Tr L-By Ya In Ko 
1979 163 164 160 160 160 160 160 172 169 
1980 164 164 159 159 163 162 164 165 170 
1981 169 158 158 151 149 146 146 149 152 
1982 174 168 167 168 169 169 169 173 167 
1983 164 159 159 163 158 158 159 169 169 
1984 171 172 170 153 163 162 162 167 159 
1985 165 163 162 161 162 163 160 160 158 
1986 159 158 158 158 152 152 152 158 155 
1987 177 165 164 163 161 161 162 158 152 
1988 168 165 165 165 165 165 164 168 167 
1989 172 170 163 163 160 159 159 154 154 
1990 158 155 155 152 149 147 147 148 150 
1991 174 165 165 165 165 164 164 155 154 
1992 163 163 163 162 162 162 161 161 155 
1993 169 167 166 165 165 165 165 163 159 
1994 170 170 155 155 155 155 155 156 157 
1995 160 155 155 154 153 152 152 156 154 
1996 184 183 180 174 174 174 174 178 178 
1997 167 164 164 161 161 161 161 166 162 
1998 168 168 168 165 155 155 155 157 158 
1999 159 159 159 159 159 159 159 169 169 
2(a) 168 164 162 160 160 159 159 161 159 
s(a) 5.5 4.8 4.3 5.1 5.9 6.4 6.4 7.6 6.9 
Z ( b )  168 165 163 161 160 160 160 162 160 
sfb) 6.6 6.4 5.9 5.7 6.3 6.7 6.7 8.0 7.7 
Simulation des FesteisrÃ¼ckgang 
Tabelle (2.5: Simulierter Beginn und Ende des Schmelzens der Festeisdecke in Miindungs- 
gebieten der Laptewsee und Ostsibirischen See. ns = kÃ¼stennahe Ã¼berflutete Festeis, OS = 
kiistenfernes Ã¼bei-flutet Festeis. 
Jahr Lena (Trofimovskaya-Kanal) Yana (nordÃ¶stliche Delta) 
Schmelzbeginn Schmelzende Schmelzbeginn Schmelzende 
Jahr Indigirka Kolyma 
Schmelzbeginn Schmelzende Schmelzbeginn Schmelzende 
Ils OS ns OS ns OS ns OS 
1979 147 164 175 226 151 160 179 218 
1980 154 157 179 214 149 165 182 219 
1981 146 146 175 197 146 147 172 203 
1982 153 165 180 214 152 159 178 200 
1983 147 161 175 210 147 159 175 219 
1984 149 160 176 221 144 157 173 212 
1985 155 157 180 208 149 149 181 206 
1986 150 150 177 198 147 148 173 196 
1987 150 152 185 206 148 149 186 203 
1988 159 163 184 208 155 164 182 217 
1989 146 146 178 198 145 146 178 197 
1990 141 145 167 189 140 146 167 199 
1991 147 148 181 198 146 149 176 195 
1992 153 157 186 203 146 154 173 202 
1993 151 157 178 204 151 152 177 203 
1994 152 154 179 206 151 152 177 205 
7994(LTM) 152 155 178 205 150 151 176 207 
Â¥ 150 155 178 206 148 154 177 206 
s 4.4 6.7 4.6 9.5 3.6 6.4 4.7 8.4 
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